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convergence fiontale h Java et oblique à Sumatra, est caractériske par une tectonique en 
extension. Elle est devenue  un  objet  important pour les scientifiques. 
Pour étudier la géodynamique du détroit de la Sonde et le volcan Krakatau, plusieurs 
campagnes  ont eté r&alisées,  notamment dkpuis 1983,  dans  le cadre de la coopkration 
scientifique  franco-indonésienne. Les donnCes utilisCes et rnodClisées  dans cette  th&  ont Ct6 
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~ 1 'EaWR le LIPI (Institut des Sciences de l'Indon6sie), le BPPT (Institut 
Etudes et Application de la Technologie), et le PPGL (Institut de Géologie Marine). .Les 
méthodes g6ophysiques  suivantes  ont kt6  utilisCes:  sismique réfiaction, bathym6trie, 
magnétisme et gravimétrie. 
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complexe du Krakatau. Cette campagne, h laquelle j'ai particip6, a et6  effectuée pour ktudier la 
structure interne du volcan Krakatau. Les données  gravimétriques,  magnktiques, 
magnétotelluriques de 8H.z à 23 EIz, et  magnétotelluriques de basses  fréquences,  inférieures à 
0.25 Hz ont kté  acquises. 
V 
La campagne MENTAWAI en  Septembre  1990, a été dirigée  par M. Diament à bord du 
N/O BARUNA  JAYA III. Elle a eu  lieu dans le détroit de la Sonde et au large de Sumatra  (au 
niveau  des  îles de Mentawai) pour étudier  les  bassins et la  déformation de la zone-avant arc et 
j'y ai  participé. 
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programme INDOBS (dirigé par R. Louat) des séismographes courtes ptriodes ont été 
installés  dans le sud de Sumatra en  mer (OBS) et à tèrre. 
Une mission géophysique du LIP1  en  1991, a permis  d'obtenir  les  données  gravimétriques 
supplémentaires sur les îles Panjang et Rakata. 
La mission de L'ATALANTE le 23 Avril  1993  dans  le détroit de la Sonde et le  complexe 
du Krakatau a été dirigée  par C. Deplus. Un levé  bathymétrique  multifaisceaux  ainsi  que  des 
mesures gravimétriques ont été effectués lors de cette mission. 
Le Dktroit de la Sonde, zone  de transition entre une convergence nomalle au niveau de Java 
et une convergence oblique au niveau de Sumatra,  est caractérise par une tectonique en extension. 
Le volcan Krakatau, seul  volcan actif de la zone, est caractérisé par des produits de type bimodal 
basalte-dacite et est diffkrent des volcans de Java et de Sumatra. Pour mieux comprendre la 
géodynamique et la volcanologie du détroit de la Sonde et pour préciser la structure interne du 
volcan Krakatau, des d o ~ C e s  bathymétriques et  gavimktriques ont kt6 acquises lors des 
campagnes scianographiques COIl.lX!DON 1983, 1985 et MENT 
plus, des données géophysiques ont été recueillies sur les iles du complexe Krakatau lors d'une 
mission en 1990. 
Dans le détroit de la Sonde, la carte bathpetrique obtenue confirme  l'existence  d'un  graben 
engzrZI-ugurt,  qui est actif actuellement  dans la partie ouest. Cette  zone active est marquée par un 
fort gradient de l'anomalie gravimétrique (8-  1 0 m G a h )  sur les  failles  normales. D'autre part, la 
carte de l'anomalie de Bouguer rivele une anomalie  negative,  qui prolonge la faille de Sumatra vers 
l'Est, jusqu'i la partie nord de Java Ouest où sont  localisées des failles Plio-Pliistocène. Les cartes 
de l'anomalie prolongée de 5, 10, 15 et 20 km vers le haut indiquent l'existence de structures 
profondes désormais  masquée par une forte épaisseur de sédiments,  notamment dans la partie est 
du détroit de la Sonde l'anomalie négative décrite précédemment est interprétée comme la trace 
d'une ancienne faille majeure dans le prolongement de la faille de Sumatra. @e r h l t a t  est en 
accord avec une  migration vers l'Ouest de l'activité tectonique liée à la zone de transition entre la 
convergence normale à Java et oblique i Sumatra. La modélisation gravimétrique est en faveur 
d'une crodte effondrée dans le domaine  sud-ouest du détroit de la Sonde qui serait donc bien un 
rift de  type passif  Enfin, l'étude du comportement  mécanique de la lithosphère montre une  rigidité 
relativement  faible (Te = 3. .5 Bun) dans cette région. 
Sur la ligne volcanique W20"E, une anomalie gravimétrique positive, corrClée avec une 
anomalie magnétique et situ& entre 1% de Panaitan et le Krakatau est interprCtée comme la 
signature d'une intrusion  volcanique qui montre la cuntinuiti de cette ligne  volcanique.  L'analyse et 
la  modélisation de ces anomalies montrent que cette intrusion  volcanique se serait  mise  en  place 
durant la dernière période normale du champ  magnétique à une profondeur d'environ 2.4 km. 
Dans le  complexe du Krakatau, l'analyse  des  derni2res  bathymétriques révde la morphologie 
actuelle de la caldeira. De forme rectangulaire,  elle présente un fond  plat B la profondeur de 240 m 
et des murs subrectilignes à forte pente (20'). Les modeles gravim6trique.s 3D montrent que cette 
partie rectangulaire de la  dépression  bathymetrique est associie à un effondrement  profond et à du 
remplissage de matériaux légers sous le plancher de la caldeira. La géométrie en profondeur du 
Proto Krakatau qui forme le soubassement des iles de Rakata, Panjang et Sertung est mise en 
évidence par les  modeles 3D. 
Une structure majeure orientée N150"E est sodignée par la bathymétrie et l'anomalie de 
Bouguer et est associée aux centres actifs volcaniques  anciens et actuels. Au-dessous du sommet 
de 1'Anak Krakatau, une anomalie négative locale qui est probablement due à la présence d'une 
zone de fissures se superpose avec le centre d'émission  des  coulCes de la dernière éruption. Enfin, 
ces résultats montrent  également que 1'Anak Krakatau  se construit sur le flanc NE de la caldeira de 
l'éruption de 1883 (et sur la structure majeure NI 50°E), site qui peut Ctre instable. 
Mol's-clis: 
Détroit  de ïa Sonde,  volcan Krabfau, Anak KrakQfau, volccmoïogie,  Faille  de Szmatra, caldeira, 
gravirnitrie,  bathymétrie 
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ABSTRACT 
Sunda Strait, transitional zone between a normal  convergence off Java  and  an  oblique  one 
off Sumatra, is characterised by an extensional tectonic. Krakatau volcano, the only active 
volcano in this region,  produces a bimodal basalt-dacite composition that is different with the 
products of Sumatra  and  Java  volcanoes. In order to better  understand the geodynamic  and the 
volcanology of the Sunda Strait region and to precise the internal structure of the Krakatau 
complex, many scientific missions: CORINDON 1983, KRAKATAU 1985 and MENTAWAI 
1990 have  been  realised to obtain  bathymetry  and  gravity data. In addition,  geophysical  data  has 
been  collected on  the islands of Krakatau  during a mission in 1990. 
In  the Sunda Strait, the new  bathymetric  map  confirms the existence  of a pull-apart  graben, 
that is actually  active  in the western part. This  active  part  is  indicated by a strong gradient  gravity 
anomaly (8-10 mGaVkm) over the normal faults. The Bouguer anomaly map also reveals a 
negative anomaly located in the prolongation of the Sumatra Fault to the east. The upward 
continuation  maps of 5, 10, 15 and 20 km indicate the deep  origin of this anomaly  that  can  be 
interpreted as the  trace of an ancient  lithospheric  fault  now buried by sediments in the eastern 
part. This indication is in agreement with the hypotheses of the westward migration of the 
tectonic activity  due to the transition from a normal  convergence off Java to an oblique  one off 
Sumatra.  Gravity  model  favours a crustal  collapse  interpretation in the south-westem domain of 
the Sunda Strait. The  study of the mechanical  behaviour of the lithosphere  reveals a low rigidity 
(Te=l.5 km) in this region. 
A positive gravity anomaly, correlated with a magnetic anomaly, is located between the 
Panaitan  Island  and the Krakatau and is interpreted  as the signature of a volcanic  intrusion. The 
analysis  and  modelisation of these anomalies  show that the volcanic  intrusion  probably took place 
in the last  normal  period  of  magnetic  field  at  2.4 km depth. 
In the Krakatau  complex, the bathymetry  shows the actual  morphology of the  submarine 
caldera  with a flat  bottom  at 240 m depth and steep  linear  walls (20%). The 3D gravity  modelling 
reveals a deep  collapse and an infill of light  materials  under the bottom of the caldera.  The Proto 
Krakatau structure is shown by the 3D models. 
A major structure, underlined by bathymetry  and  Elouguer  anomaly,  is  oriented N150"E and 
is associated  with the old  and  new  volcanic  active  centres.  Under the summit of Anak, a negative 
local  anomaly  which  is  probably  due to  the presence of fissures  is  superimposed  with the centres 
of last  lava  flow.  These  results  show that Anak Krakatau is located  on the north-eastem flank of 
the Calder of 1883,  along a major structure N150°E, site  which  could  be  unstable. 
Key words: 
Sun& Strait,  Krakatau volcano, Anak Krakatau, voIcarloIogy, Sumatra Fault, caldera, gravity, 
bathymetry 
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at Sunda yang merupakan zona trmsisi mtaa  subduksi normal di daerah Jawa dan 
miring di daerah Sumatra, menunjukkan satu karakter tektonik ekstensi (renggang). 
Gunung Krakatau sebagai  satu-satunya  gunung &if di selat ini, mengeluarkan seri batuan yang 
betipe bimodal  basalt-dasit  yang  berbeda  dengan tipe batuan  yang  dihasilkan  oleh  gunung-gunung 
di  Sumatra dm Jawa lebih  mengetahui geodindka  dan volkanologi  Selat Sunda serta 
lebih  mernastikan stru mplex  Krakat  leh data batimetri dan gravitasi ddam 
beberapa misi kelautan, C B m B N  1983, 1985 dan IMENTAWAI 1990. Selain 
data tersebut di atas digunakan juga data geofisika yang didapat di  pulau-pulau  Komplex Krakatau 
ddam suatu misi Pahun 1990. 
Di daerah Sdat Sunda, peta bathimetri  mernperkuat hipstesa tentang eksistensi  graben  "pull- 
if s a t  ini di bagian  Barat. Daerah aktif  ini  ditandai  oleh  gradien anomdi gravitasi 
yang h a t  (8-10 m G a h )  di atas sesu normal. Di samping itu, anomali  negatif  yang terletak di 
perpanjmgan sesar Sumatra ke arah  Timur  bercabang ke bagian Utara Jawa Barat tempat sesar 
Plis-pleistosen  diinterpretasi. Peta ansmali  kontinuasi keatas (upward  continuation)  untuk 5, 9 0, 
15 dan 20 km menunjukkan terdapatnya struktur lebih dalam yang dapat diinterpretasi sebagai 
sesar cukup tua tertutup sediment di bagian Timur. Hasi1 ini sesuai dengan hipotesa migrasi 
aktivitas tektonik ke arah Barat dalam  zona  transisi, antara subduksi  normal  di Jawa dan miring di 
Sumatra. Modelisasi gravitasi eendrung menunjukkan gejala "collapse" di bagian Selatan graben. 
Hal ini berarti bahwa regangan (extension) litosfer M a t  Sunda adalah bertipe "rift" pasif Studi 
tentang  sifat  rnekanika  litosfer  menunjukkan  rigiditas  lemah (Te = 1.5 km) di daerah ini. 
Satu msmali gravitasi positif yang berksrelasi dengan anomali magnetik, terletak antara 
Krakatau dan Panaitan, diinterpretasikan sebagai sinyal dari suatu intrusi volkanik. Analisa dan 
modelisasi momali menunjukkan  bahwa  intrusi  ini  berkemungkinan  terjadi dalam perisda normal 
alehir medan  magnetik bumi dan  terletak  pada  kedalaman 2.4 km. 
Dalm Komplex  Krakatau,  bafimetri  yang  menunjukkan  mofiologi  sekarang,  berbentuk datar 
pada kedalaman 240 m dan dibatasi oleh dinding kaldera linier dengan kecuraman yang kuat 
(20%). Model gravitasi 3D menunjukkan bahwa bentuk ini berasosiasi dengan t'coII~pseI' dan 
endapan material ringan  di  dasar  kaldera. Struktur Proto Krakatau  yang  mendasari  pulau Rakata, 
Panjang dan Sertung diperlihatkan  dalam  model 3D. 
Satu struktur yang  berorientasi W150OE yahng teridentifie  oleh  batimetri  dan  anomali 
Bsuguer, berasosiasi  dengan  pusat  aktifitas  voikanik  zaman dulu dan  sekarang.  Satu  anomali lokal 
negatif  yang  berkemungkinan  suatu  sinyal  dari  rekahan-rekahan di  bawah  puncak  Anak Krakatau, 
saling tindih dengan pusat aliran magma terakhir. Selain itu, hasil ini menunjukkan bahwa Anak 
Krakatau terletak di  limit  Timurlaut  kaldera  dan  pada struktur N15OoE, suatu tempat yang 
berkemungkinan tidak stabil. 
Kafa-kunci: 
Selat Sun&, Gunung Krakatau, Anak Krakatall, volkanologi, Sesar Sumatra, kaldera, gravitasi, 
bathimetri 
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INTRODUCTION GÉ ÉRALE 
I E 
Le détroit de la Sonde, zone de transition situCe entre la convergence fiontale à Java et 
oblique à Sumatra, est une zone clef pour la gkodpamique de l'ouest de l'Indonésie. Par 
ailleurs, il est caractérisé par  un volcanisme  important et notamment par la présence du volcan 
Krakatau. 
Le ditroit de la Sonde  est marquC par un régime en extension. Une zone en extension est 
souvent carfractérisCe par un amincissement de la croûte, une  subsidence, des failles  normales, 
du volcanisme et des séismes. En surface, la morphologie de cette zone est normalement 
marquCe par une  vallke où se  trouve la subsidence la  plus forte. 
Au cours d'&des  prkcédentes,  réalisées dans le cadre de la coopération franco- 
indonksienne, la sismicité a permis de localiser la partie active de cette zone et l'ktude des 
mkcanismes au foyer a indiqué la direction  d'extension. D'autre part, une étude de la  subsidence 
a éti réalisée en utilisant les données de sismique rkflexion et de sismique rkhction. Une 
analyse  cinematique des failles a aussi éttc utiliske pour dkterminer 1'Ctat de contrainte. 
@âce l'analyse de l'anomalie de Bouguer, la subsidence, les failles normales et les 
intrusions volcaniques peuvent Stre identifikes et localisées dans une zone en extension. Par 
ailleurs, les modélisations de l'anomalie de Bouguer permettent de préciser la structure de la 
croûte. Ces modhles permettent ensuite de dkterminer si l'extension est de type passif ou de 
type actif. En ce qui concerne le  volcanisme, la densit6 et la profondeur d'une intrusion  peuvent 
&e  estimkes par l'inversion des anomalies gravimitriques associées. 
Le volcan Krakatau, depuis  I'émption de 11883, est devenu  l'objet de nombreux  travaux, 
Verbeek (1885) a publié les donnCes et les rksultats de son étude géologique ainsi qu'une 
premikre hypoth&se sur la cause et le mécanisme de l'éruption de 1883. Depuis, plusieurs 
études ont kté rkaliskes sur le volcan Krakatau et différentes  interprCtations sur I'kruption de 
1883 et le tsunami associé ont kt6 proposées. Nous les présentons et discutons dans la 
deuxième partie de ce mémoire. 
Une des caractéristiques du complexe  volcanique de Krakatau est d'être formé d'iles, et 
donc, pour I'étudier, il faut utiliser  conjointement les méthodes de la volcanologie  classique  et 
les méthodes des géosciences marines. 
Ce mémoire est donc focalistc sur le traitement  et  l'analyse des données bathymétriques, 
topographiques et gravimétriques recueillies  dans  le  détroit de la Sonde et plus  spécifiquement 
dans le complexe Krakatau. Dans cette étude, nous avons deux objectifs  principaux:  1)  mieux 
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comprendre la  géodynamique et le  volcanisme du détroit de la Sonde, et 2) préciser la structure 
interne du  volcan Krakatau et discuter  les  modèles de l'éruption de 1883. 
Dans le  premier chapitre de la première partie, nous présentons le détroit de la Sonde 
dans son contexte géodynamique  et  volcanique. Dans le deuxième  chapitre, nous abordons une 
synthèse bibliographique concernant les signatures gravimétriques des zones de r i f t .  L'étude 
bathymétrique et gravimétrique,  est présentée et discutée  dans  le  troisième chapitre. Et enfin, 
les résultats de ces travaux sont exposés pour conclure la première partie de ce mémoire. 
La deuxième partie est consacrée à l'étude du volcan Krakatau. Dans  le  premier  chapitre, 
nous présentons d'abord une brève  synthèse  bibliographique sur les  volcans pour comparer et 
mieux identifier le volcan Krakatau. Ensuite, dans le deuxième chapitre, sont présentées les 
études géophysiques antérieures sur le volcan  Krakatau  ainsi que notre travail.  Une  publication 
soumise au J VoZc. Geoth. Res. a été  tirée  de  cette étude, et elle est insérée  dans ce chapitre. 
Enfin, les résultats sont discutés dans  le  chapitre consacré aux  conclusions. 
Les conclusions  majeures  de cette  étude ainsi  que  les perspectives d'investigations futures 
sont  proposées dans le chapitre "Conclusions  générales  et perspectives". 
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Partie A 
DÉTROIT DE LA SONDE 
CHAPITRE I:
INTRODUCTION 
1.1 Contexte gCodynamique 
L'arc indonésien se situe entre les latitudes 40"N et 12"s et les longitudes 95"E et 
130"E. Sa longueur est de l'ordre de 4000 km de la mer  d'Andaman au Nord-Ouest jusqu'au 
systkme des îles Timor-Aru-Seram à l'est  en  passant par 171e de Sumba  au  Sud-Est  (fig.  1. I). I1 
comporte de nombreux volcans  actifs  disposés le long  d'une  chaîne  volcanique  t est 
caractérisé par une trhs forte sismicité.  Dans  le cadre de la tectonique globale,  l'arc  indonesien 
est diî i la convergence entre trois plaques majeures: la plaque indo-australienne, la plaque 
eurasienne et la plaque pacifique. La partie  orientale est marquée par la collision entre la marge 
continentale australienne, entraînie dans le processus de subduction, et l'arc de Banda (e.g. 
Hamilton, 1979; Cardwell et Isacks, 1980; Silver et al., 1983; Huchon et Le Pichon, 1984; 
McCaffrey et al., 1985). D'autre part, on observe dans la partie occidentale une subduction 
frontale au  niveau de Java et une subduction  oblique  au  niveau  de  Sumatra (e.g. Huchon et Le 
Pichon, 1984; Diament et al., 1990; McCaffrey, 1991). Les volcans  actifs,  les  séismes et 
l'évolution géodynamique de cette rlgion ont CtC l'objet de nombreuses études. Plusieurs 
programmes de recherche ont CtC menés dans le cadre de cooperations entre l'Indonésie et 
d'autres pays  tel  le  programme de coopération  scientifique  franco-indonésienne  en océanologie. 
Depuis 1983, plusieurs  missions  dans  le  détroit de la Sonde (Diament  et  al., 1990) et à Sumatra 
(Diament  et  al., 1992) ont été réalisles dans  ce cadre. 
La partie occidentale de l'arc indonksien (fig. 1.2) est formée de la fosse de Java- 
Sumatra, de la ride d'avant-arc  non  volcanique  (îles Mentawai), des bassins d'avant-arc, de la 
chaîne volcanique et du système de la grande faille de Sumatra. Ces grandes structures sont 
importantes à étudier si  on veut  comprendre la tectonique et  la  géodynamique de cette region. 
1.2 Fosse Java-Sumatra 
La partie occidentale de l'arc indonésien est marquée par la subduction de la plaque 
australienne sous la plaque eurasienne le  long d'une fosse d'azimut N140"E à l'Ouest de 
Sumatra et d'azimut N100"E au  Sud de Java. L'âge de la plaque plongeante augmente d'Ouest 
en Est: 40-70 Ma au niveau de Sumatra alors qu'il est de 140 Ma sous Java. La vitesse de 
convergence entre les  deux  plaques  est  de 7 c d a n  (Sclater et Ficher, 1974). Selon le modèle 
de Minster et Jordan (1978), son azimut est de 24"N au Sud de Java et 23"N au niveau de 
Sumatra. Le modèle de Chase (1978) prédit un  azimut de 28"N et 27"N. Toutefois, ces 
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Fig. 1.2. Carte de l'arc de la  Sonde,  Ouest  Indonksie  (d'après  Diament et al., 1990). 
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modèles globaux ne tiennent pas compte de la déformation interne de la plaque Sud-Est 
asiatique  (Tapponnier  et  al., 1982) ni de celle  de  la  plaque  australienne à l'Ouest de Sumatra 
(Gordon et al., 1990;  Royer,  1993),  car  ils ne considèrent  que  des  plaques  rigides  avec  un  pôle 
de rotation unique. A partir de données  cinématiques et sismiques  dans  l'océan  Indien,  Gordon 
et al. (1990)  ont proposé un modèle  dans  lequel la plaque  australienne  n'est  plus  complètement 
rigide au Nord-Ouest de Sumatra. Royer (1993) a confirmé que la partie équatoriale de la 
plaque indo-australienne,  en  fait toute la croûte océanique  qui  subduit  au  niveau de la fosse de 
Sumatra,  est  un type de frontière diffise en  domaine  océanique  entre  la  plaque  indienne  et  la 
plaque australienne (fig. 1.3). Ainsi les azimuts du mouvement de convergence doivent être 
modifiés  pour  rendre  compte de la  déformation  de  la  plaque  Sud-Est  asiatique  et de celle  de  la 
plaque indo-australienne. Par ailleurs, une étude sur les vecteurs glissements des séismes 
superficiels au niveau de la zone de subduction (Jarrard 1986; Newcomb et McCann, 1987) 
montre que l'azimut de convergence au Sud de Java est de direction Nord-Sud plutôt que 
N23OE. Ainsi, la subduction au Sud de Java  est  frontale  alors  que  celle  au  niveau de Sumatra 
est fortement  oblique. 
1.3 Grande faille de Sumatra 
La réponse à la convergence  oblique se traduit  par  l'existence  d'une  grande  faille 
décrochante  dextre à Sumatra  dont la longueur  est de 1650 km de  la  mer  d'Andaman  jusqu'au 
détroit de la Sonde  (Katili,  1970;.  Untung et al.  1985;  Katili  et  al.,  1987;  Pudjowaluyo,  1987). 
Huchon et Le Pichon  (1984) ont proposé que l'ouverture de la Mer  d'Andaman  (Curray  et  al., 
1979;  Curray et al., 1982) et celle du détroit  de la Sonde  soient  reliées au mouvement  le  long 
de la faille de Sumatra et que, de ce fait, la zone avant-arc, entre la plaque plongeante et la 
faille de Sumatra, se déplace  vers le Nord-Ouest. En utilisant  des  données  de  micro-sismicité, 
Harjono (1988) et Harjono et al.  (1991)  ont  confirmé  que la  faille  de  Sumatra se termine  dans 
le détroit de la Sonde et que celui-ci subit actuellement un régime d'extension. A partir de 
données de sismique réflexion marine, Lassal et al. (1989) et Lassal (1991) ont calculé une 
ouverture maximale de 50-70  km du détroit  de la Sonde  depuis 5 Ma. De plus,  ces auteurs ont 
montré que l'initiation de l'extension dans le détroit était contemporaine à l'océanisation  de la 
mer  d'Andaman. 
Toutefois  l'ouverture de la  Mer  d'Andaman  est  de 450 km (Curray  et  al.,  1979;  Curray  et 
al., 1982) et,  comparé au 50-70 km d'ouverture du détroit  de la Sonde  (Lassal,  1991;  Lassal  et 
al., 1989), cela donne un écart de l'ordre de 400 km. Karig et al. (1980) et Diament et al. 
(1990) ont proposé une déformation de la zone avant-arc pour rendre compte de cette 
différence.  Cette  déformation  dans la partie Sud  de  l'avant  arc  a été étudiée par le  programme 
MENTAWAI durant  lequel  des  données  de  bathymétrie, de sismique  réflexion, de magnétisme 
Fig. 1.3. Modèle des plaques de l'océan  Indien  (d'après  Gordon et al., 1990 et Royer, 1993) 
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et de séismologie ont  été obtenus. Un résultat  de cette étude  est la  mise  en  évidence de la  faille 
Mentawai de direction  parallèle à celle  de  la  faille de Sumatra; la localisation de  cette faille  est 
présentée  dans  la fig. 1.4 (Diament  et  al.,  1992;  Zen,  1993). En outre,  la  déformation de  cette 
zone  avant arc est marquée  par  une  subsidence  rapide de l'ordre  de 1 m d a n  dans  le  bassin de 
Bengkulu et dans le bassin de Mentawai  (Zen,  1993).  Zen  (1993)  a  aussi mis en  évidence  une 
zone de  forte sismicité  superficielle  qui  se  superpose  avec  des  failles  actives au milieu  du  bassin 
de Bengkulu  (fig. 1.5). 
I1 faut également noter que l'obliquité vane le long de la fosse de subduction: elle est 
nulle  devant  Java,  puis  elle  varie de 30" dans  la  partie  Sud-Ouest  de  Sumatra jusqu'à 60"  dans 
la  partie le plus  au  Nord-Ouest de Sumatra. De même,  la  vitesse  le  long de la faille de Sumatra 
n'est pas constante: elle est faible au Sud-Ouest de Sumatra, 6 m d a n  (Pramumijoyo, 1991; 
Bellier et al.,  1991) et augmente  vers  le  Nord:  12 m d a n  à Singkarak  (Sumatra  centre) et 18 
m d a n  au  niveau de lac  Toba,  Nord  Sumatra  (Bellier  et  al.,  1993).  Une  conséquence de cette 
variation d'obliquité serait la déformation de la zone avant arc. McCaffrey (1 991,1992) a 
éstimé  la  valeur  du  taux de déformation  uniforme  de 3 - 4 ~ 1 0 - ~  /an  pour la plaque  avant-arc en 
ajustant  les  vecteurs de glissements  des  séismes  superficiels.  Cependant,  l'existence de la  faille 
Mentawai, la forte subsidence du bassin  de  Bengkulu  et du bassin de Mentawai  et la présence 
de  séismes  dans  le  bassin de Bengkulu  nous  montrent  que la déformation de la plaque  avant arc 
n'est  pas  clairement  uniforme  comme  le  suppose  le  modèle  de  McCaffrey. 
La déformation et le  déplacement  vers le Nord-Ouest de la plaque  avant-arc  donnent  une 
extension  dans  le  détroit de la Sonde  que  nous  allons  discuter  dans  les  paragraphes  suivants. 
1.4 Tectonique du détroit de la Sonde 
I. 4. I Contexte gkologique et volcanisn7e 
Le détroit de la Sonde qui se trouve entre l'île de Java et Sumatra, apparaît comme la 
zone de  transition entre la subduction  frontale  sous  Java  et la subduction  oblique sous Sumatra 
(Zen 1983; Huchon et Le Pichon, 1984; Jarrard, 1986; Harjono et al., 1991; Lassa1 et al., 
1989; Diament et al. 1990). Cette zone est située à une jontion de fosses concave qui peut 
induire de l'extension  dans la plaque  chevauchante  (Deplus,  1987).  La  ride  d'avant arc qui est 
soulignée par les  îles de Simeulue,  Nias,  Mentawai  et  Enggano  disparaît  presque  au  niveau du 
détroit de la  Sonde.  Elle  est très bien  marquée  sur  la  carte  bathymétrique  par  une  profondeur 
inférieure à 2000 m au  niveau  de  Java  Ouest  (Huchon  et  Le  Pichon,  1984).  Par  conséquent,  le 
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Fig. 1.5. Séismes  superficiéls (profondeur inférieure à 30 km) enregistrés au sud-ouest.de Sumatra 
par OBS et les stations à terre (ronds noirs) pendant la campagne N O B S ,  1991 (d'après 
Zen, 1993) 
au niveau du dktroit. En plus, ces caractéristiques sont nettement soulignees sur la carte 
d'anomalie à l'air  libre de Bowin (1982).  L'anomalie à l'air  libre prtsente deux  minima  suivant  la 
fosse et le bassin  d'avant  arc, au niveau de Sumatra et au niveau de Java. Ces deux anomalies 
sont nettement marqukes; -75 mGa1 et -100 meal au Sud-Ouest de Sumatra et -80 mGd et - 
125 mGal au Sud de Java Ouest (fig. 1.6). Au niveau du détroit ce double minimum semble 
dispmiitre pour former une seule forte anomalie  de  -150 mGal (fig. 1.6). 
Sur le pourtour du détroit, les affleurements  g6ologiques mettent en  évidence des roches 
volcano-sddimentaire d'âge hPfioc&ne idérieur à l'Ouest de Java jusqu'à CrétacC suptrieur au 
Sud de Sumatra (fig. 1.7). 
Les basaltes de Sukadana ont  éte datés par  Soeria-Atmaja et al.  (1986) à 1,2 Ma,  et selon 
Nishimura et al.  (1986) A 0,8 Ma. Ces basaltes  ont été mis en place le long de fractures NNE - 
SSB dans la zone du detroit selon Nishimura et al. (1986), et dans une direction NB-SE 
d'aprh Soeria-Atmaja et al. (1986). Les basaltes de Sukadana, par conséquent, semblent s'être 
m i s  en place prkfkrentiellement,  suivant deux directions,  l'une  parallkle à la faille de Sumatra, 
l'autre parallèle 21 la ligne volcanique NNE du détroit. 
Cette ligne volcanique N20"E va de I'ile  volcanique Panaitan au Sud jusqu'A Sukadana en 
passant par les volcans Krakatau, Sebesi, Sebuku, et Rajabasa. Elle prtsente un seul volcan 
actif, le Krakatau, qui a explos6 en 1883 (voir la  deuxième partie de ce mémoire). 
L'ttat actuel des connaissances sur les iiges le long de cette ligne volcanique ( h d i -  
Mangga et al., 1986; Atmawinata et Abidin,  1991) est prbentt dans le Tableau 1. I1 est encore 
nkcessaire d'avoir une ttude de datations dttailltes pour mieux comprendre les activitCs 
volcaniques dans 1'echelle de temps. G. Raksa (Panaitan) et Sebuku, d'iige pliockne (5,3 - 1,65 
Ma), semblent plus iigts que Sebesi,  Rajabasa  et  Sukadana,  d'iige  plkistocène (1,65 - 0,01 Ma). 
Dans cette ligne volcanique plis-quaternaire, seul  le Krakatau est actif 
Tableau 1 
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D'après  la carte bathymétrique  (fig. l.S), le  détroit de la Sonde peut  se  diviser en deux 
parties. La première se situe à l'Ouest du détroit  et  présente  un  relief très irrégulier,  elle  atteint 
2000 m de profondeur  au  Sud  Ouest  du  détroit. Cette profondeur  maximum  est  en  fait  le  fond 
d'un  graben N-S. La partie Est du détroit  a  une  bathymétrie  relativement  plate, de moins de 
100 m de profondeur, sauf au niveau de la caldeira du Krakatau, légèrement plus profonde 
(240m). Des données de forage pétrolier (Mulhadiono et Asikin, 1987; Noujaim, 1976) ont 
montré  l'existence  d'un fort remplissage  sédimentaire,  d'au  moins  3000  m  dans  la  partie  Est du 
détroit. 
L'étude  de la subsidence  permet de calculer un facteur  d'extension j3 qui  relie  la  longueur 
ou l'épaisseur initiale de la croûte avec sa longueur ou son épaisseur  actuelle.  Huchon  et Le 
Pichon,  (1984),  ont  estimé  le  facteur  d'extension p à 1,25  sur la partie Nord-Est du détroit  et 
ont défini le facteur d'extension p = 2,76 à partir de profils de sismique réfraction dans le 
graben. 
Lassa1  et  al.  (1989)  ont  réalisé  une  étude de la subsidence  sur un  profil  réflexion N-S et 
deux profils E-O dans le grand graben au Sud-Ouest du détroit. Leurs résultats nous ont 
montré  que  pour 5 Ma,  les  subsidences du profil  E-O  et du profil N-S sont 2,l et  1,9 km  et  les 
facteurs  d'extension p sont  2,4 et 2,l respectivement.  La  résultante  des  deux  composantes  E-O 
et N-S nous donne un facteur d'extension p égal à 3,4 dans la direction NO-SE soit un 
déplacement maximum de 50 à 70 km parallèlement à la faille de Sumatra après 5 Ma. La 
comparaison  entre  les  résultats  de 5 Ma, 13 Ma et 28 Ma  confirme  que la vitesse  d'extension 
après 5 Ma  est  plus de deux  fois  plus  grande  que  celle de 13 Ma  et  28 Ma. Par  exemple, pour 
le  profil E-O, la vitesse  de  déplacement  horizontal  est  de  l'ordre  de 0,2 m d a n  de l'Oligocène 
au Miocène moyen, de 0,4 mdan  durant le Miocène supérieur et de 6 mdan  du pliocène à 
l'Actuel.  On  peut  remarquer  que la vitesse  actuelle  de  déplacement obtenue par cette étude  est 
tout à fait  comparable  avec la vitesse de déplacement  de 6 m d a n  de la terminaison Sud de la 
faille de Sumatra  (Bellier et al.,  1991). 
I. 1.3 S4ismicit.i 
Les épicentres de séismes  superficiels,  de  profondeur  inférieur à 70 km,  obtenus à partir 
des réseaux mondiaux dans la période 1963-198 1 sont présentés dans le fig. 1.9. Ils nous 
montrent  que la majorité  des  séismes  se  trouvent à l'aplomb  de  la lisne volcanique qui passe  par 
le  complexe du  Krakatau.  Nishimura  et  al.  (1986)  l'ont  interprété  comme  une zone de fracture 
N-S dans cette région, Un autre groupe  de  séismes  est  présent  dans  le  Sud-Ouest de Sumatra. 
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Fig. 1.9. Epicentres des  séismes  mesurés par les reseaux  mondiaux  entre 1964 et 1981; A totalité 
des séismes; B mesurés par au moins de 10 stations; C; mesurés par au moins de 20 
stations; D mesurés  par  au moins de 30 stations  (d'après Harjono et al., 1991). 
Pm contre dans le graben oin la zone est la plus extensive d'aprks  I'étude de la subsidence,  les 
séismes ne sont pas aussi nombreux que sur la ligne  volcanique N26". 
Harjono et al. (1991) ont fait une &tude de microsismicite i partir d'un r4seau local 
install6 en 1984. Les &picentres des séismes superficiels (profondeur inferieure à 26 km) 
obtenus dans cette ktude sont présentés sur la fig. 1.18. La distribution des kpicemtres r4vèle 
trois groupes importants: 1. sous le volcan  du Krakatau, 2. dans  le  graben situe 8 l'Ouest du 
détroit et 3. au Sud de Sumatra. L'analyse des mdcanismes focaux construits A partir des 
séismes localis6s dans le dktroit a montré un rkgime en extension. La détermination d'un 
tenseur de contraintes des skismes  du Krakatau donne une direction  d'extension E-6 (Harjono 
et al., 1993). Ce rksultat nous confirme que le détroit est  actuellement en rlgime extensif Ce 
regime est compatible avec le mouvement vers le Nord-Ouest de la zone comprise entre la 
fosse et la faille de Sumatra. 
Pramumijoyo et SCbrier (1991) ont proposé trois régimes tectoniques successifs du 
Mioc6ne 8 l'actuel dans le  dktroit de la Sonde. Le premier  est un regime décrochant dextre au 
Mockne supérieur, caracterise par une compression N-S. Le deuxikme est une extension 
Pliocène NE-SO. Le troisième est un régime extensif du type "pull-apart" du Pléistoctine à 
l'actuel. Ces rksultats ont eté obtenus à partir de l'étude de cinq régions  principales autour du 
détroit de la Sonde: la baie de Semangka, la baie de Lampung, la montagne  Gede, la rlgion 
d 'hyer  et la rkgion de Sumur  (fig.  1.1 I). 
A partir de l'analyse des stries sur les pians de faille, ces auteurs ont montre que les 
mouvements normaux et les  mouvements  normaux-dextres  doivent  &re datés du Quaternaire à 
l'actuel sur la baie de Semangka. Dans la baie de Lampung, les failles normales sont moins 
actives que celles de la baie de Semangka.  Pramumijoyo et Sebrier  (1991)  ont constaté que la 
faille normale de eramang-hyer pourrait Etre  la  continuation de la faille de la baie de 
Lampung. La région de Sumur qui se situe au Sud-Ouest de Java,  vers  Ujung  Kulon, présente 
des failles caractérisées par une compression N-S et une extension E - S O .  Ces auteurs ont 
proposé que la subsidence (l'activation des failles) dans la partie Est a kté dûe à l'ouverture de 
la partie Ouest du détroit de la Sonde. Par ailleurs, nous pouvons  remarquer que la subsidence 
dans  la partie Est semble s'être terminle plus tôt que celle de.la partie Ouest. 
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Fig. 1.10. Séismes obtenus autour du détroit de la Sonde (Harjono, 1991). Les cercles noirs et 
blancs sont les profondeurs de 0-20 km et 20-50 km, et les rectangles blancs et noirs 
marquent  les profondeurs de 50-100 km et  celles plus de 100 km respectivement. 
Fig. 1.11. Carte structurale autour du ditrsit de la sonde (d'aprks Pramumijoyo et Sebrier, 1991) 
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1.5 Discussion et problèmes posés 
Les résultats des études  précédentes  montrent donc que la  région  du  détroit de la Sonde 
est actuellement une zone  en  extension. Par l'étude de la  subsidence on peut  quantifier  le taux 
d'extension et nous  pouvons  localiser  la  partie la  plus  extensive au Sud-Ouest  du détroit dans le 
graben N-S. L'étude de la  séismicité  a  révélé  des  zones  actives  actuellement  (le  complexe  du 
Krakatau, le graben  Ouest et le Sud de Sumatra).  Cette étude a  également  confirmé  l'extension 
et a donné une direction  d'extension E-O (Harjono et al.,  1993). L'étude néotectonique autour 
du détroit nous révèle  les  failles  actives et l'analyse  cinématique des failles  dans cette région  a 
permis de définir trois régimes  tectoniques  successifs  du  Miocène à l'actuel.  Mais  nous  avons 
encore peu  d'informations  sur  la structure en  profondeur  du  détroit de la  Sonde. 
Afin de mieux comprendre une zone tectonique extensive ou zone de rifi, la méthode 
gravimétrique  est  couramment  utilisée (e.g. Fairhead,  1976;  Fairhead,  1980;  Seidler et Jacoby, 
1981; Zorin,  1981;  Cardell,  1982;  Birmingham  et  al.,  1983;  Crough,  1983;  et  Fairhead, 
1992; Cordell et al., 1991; Cochran et al., 1991; Hinze et al., 1992; Kooi et Cloetingh, 1992; 
Kooi  et al.,  1992). Nous allons donc utiliser  la  gravimétrie pour aborder  les  questions 
suivantes: 
1. - Quelle  est  la  structure  profonde du détroit  et  plus  précisément: 
- où sont  les  intrusions  volcaniques  le  long de la ligne  N2O0E? 
- la croûte sous le  graben  Sud-Ouest  est-elle  effondrée ou amincie? 
2. - Le détroit de la Sonde présente-t-il des caractères morphologiques et des anomalies 
gravimétriques comparables aux autres rifts? L'extension dans le détroit est-elle plus proches 
des rifis  océaniques ou continentaux?  A-t-on  affaire à un  rift  passif ou actif? 
Pour cela,  nous  allons  d'abord à partir  de la littérature  définir  les  caractéristiques 
gravimétriques  des  zones  en  extension. 
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II SIGNATURE GRAVIMETRIQUE  DES RIFTS CONTINENTAUX 
Il.1 Introduction 
En surface, une zone en  extension est caractérisée par des failles  normales  et/ou par de la 
subsidence et éventuellement  par  des  intrusions de roches volcaniques dans la croûte 
continentale. La faille  normale  majeure ou  la zone  de  failles formée par la contrainte de traction 
est  couramment appelée la  zone  de rift. Le mot  rift  décrit  également  la  morphologie,  telle que 
la  vallée de rift. En profondeur,  le rift se  caractérise  généralement  par une  croûte amincie  et 
une remontée de l'asthénosphère. Les méthodes géophysiques telles que la gravimétrie, la 
sismique  réflexion,  la  sismique  réfraction,  sont  couramment  utilisées pour identifier la structure 
profonde, les mécanismes et la  tectonique  d'une telle zone (e.g.  Fairhead, 1976; Cordell, 1982; 
Brown  et Fairhead, 1983; Birmingham et al., 1983; Crane et O'Connell, 1983; Cordell et al., 
1991;  Kooi et Cloetingh,  1992;  Kooi  et al., 1992; Rousset, 1992). 
Parmi  les grandes zones  de rift en  domaine  continental,  on  peut citer le  système  des  rifts 
est-africains,  le  système  des  rifts  d'Afrique  Centrale,  le  graben du Rhin,  le  rift de Rio Grande 
aux Etats Unis et  le rift du  Baikal. 
Le relief d'une zone de rift est souvent marqué par des bombements qui sont liés au 
réchauffement de l'asthénosphère  par  suite  de  courants  ascendants. L'asthénosphère se soulève 
et  la  lithosphère  s'amincit. Le bombement  met  la croûte en état  de distension  et  les  fissures se 
forment. Dans ce cas, les intrusions de roches volcaniques se mettent en place et le rift se 
forme en surface. Des vallées  se  superposent à ce  bombement. 
Le mécanisme des rifts  varie  entre  deux  extrêmes,  le rift "actif" formé uniquement  par un 
soulèvement thermique de l'asthénosphère  et  le  rift  "passif"  en  réponse à un champ  de traction 
régionale  (fig 2.1) (Sengor et  Burke,  1978, Turcotte et  Emerman,  1983). Des exemples de rifts 
actifs  sont  le  rift du  Kenya,  en  Afiique  de  l'Est  (Fairhead,  1976),  le rift de Rio Grande, Etats- 
Unis (Cardell, 1982) et le dôme de Darfour en Mique Centrale (Bermingham et al, 1983). 
Comme  rifts  passifs, nous pouvons  citer  le rift de  la  Baie  d'Aden,  les  rifts  d'Afrique  centrale,  le 
rift de Ngaoundéré et le rift d'Abou Gabra. Un autre type de rift est le "rift fossile" ou 
aulacogène  qui  n'est plus dans un état en extension, tels que le  système de rift de  "Midcontinent 
américain (Etats-Unis )'I @nze et  al, 1992), et le rift d'Oslo  en Europe du Nord. 
xI.2 Les Modèles 
Pour être validés, les modèles doivent être confrontés à toutes les données existantes 
telles  que  les données géologiques,  géophysiques  et  géochimiques.  Différents  modèles  ont été 
proposés. Prenons comme exemple le modèle de McKenzie (1978). I1 a proposé un modèle 
Fig. 2. II. Les moddes de rift de type actif et  passif (d'aprb Tureotte  et Emerman, 1983) 
T?7 V A 
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Fig. 2.2. Le modèle de l'amincissement  de la lithosphère  et la subsidence de Mc Kenzie (1978). 
1) lithosphère  en Cquilibre thermique  avant la distension, 2) distension  instanée t=O, 
3) temps infini apprès refroidissement. C, L et A: la corûte, la lithosphère et 
l'asthénosphère.  La droite est le géotherme correspondant. 
, . .. 27 RIFTS CONTINENTAUX 
simple d'extension uniforme de la lithosphère continentale. I1 a relié de façon quantitative 
l'extension et la  subsidence et a présenté le rôle des  phénomènes thermiques dans  les 
mouvements verticaux pour un temps infini  (fig.2.2).  Ce  modèle peut s'appliquer à la 
subsidence de la partie amincie de la  lithosphère. 
En partant des structures distensives  dans la zone du "Basin et Range", Wernicke  (198 1, 
1985) a proposé l'existence, à l'échelle de la lithosphère,  d'une  faille  normale à faible  pendage, 
identique à celles  qu'il  observait en surface (fig.2.3). Dans ce modèle,  la partie supérieure de la 
lithosphère s'amincit par un système de blocs basculés. Quant à la partie idérieure de la 
lithosphère,  elle  n'est  déformée  qu'au  voisinage  de  la  faille  normale  lithosphèrique. Ce modèle  a 
attiré l'attention sur le caractère fréquemment  asymétrique  des zones de distension, 
Buck  (1986) a proposé que les  épaules de rift soient soutenues par des petites cellules de 
convection,  causée par le rifting. 
Braun et  Beaumont  (1987)  ont proposé des  modèles de rift actif et passif. Le modèle 
actif prédit tout d'abord la création d'un dôme dans la zone de rift. I1 est suivi par une 
subsidence lente (fig.2.4). Dans le cas d'un rift passif, la lithosphère subit une contrainte 
d'extension  d'origine  lointaine;  le  modèle  prévoit  une  subsidence le  long de l'axe du rift puis  le 
soulèvement des épaules (fig.2.5).  Weissel et Karner  (1989)  ont développé un modèle  pour un 
rift passif  prenant  en compte le  comportement  mécanique  de la lithosphère  (modélisée  comme 
une plaque mince élastique). Dans ce cas, aucun processus thermique n'est nécessaire pour 
expliquer le soulèvement des bordures du r i f i .  Le soulèvement des épaules est la réponse 
isostatique d'une lithosphère possédant une certaine rigidité à une extension instantanée. La 
rigidité d'une lithosphère continentale est controlée à la fois par sa structure thermique, les 
forces et moments sur les  bords et la charge topographique (Burov et Diament, 1992). 
Kooi et al (1992)  ont  appliqué  un  modèle de striction à la croQte continentale  en tenant 
compte de la  rigidité de la lithosphère. En général, il se forme préférentiellement  une  flexure 
vers le haut plutôt qu'une flexure vers le bas. Cette flexure dépend de la profondeur de la 
striction. Dans le cas d'une striction  d'une  lithosphère  rigide avec un  amincissement 
généralement  profond,  la  flexure st orientée vers le haut  (voir  fig.2.6). 
Les modèles proposées ci-dessus  peuvent être utilisés pour étudier le détroit de la Sonde. 
Le modèle de McKenzie  (1978)  peut donner le facteur d'extension  de la lithosphère mais il ne 
tient pas compte de la géométrie du graben. Le modèle de striction de la croûte continentale de 
Kooi et al.  (1992) s'accorde probablement avec la géométrie du graben du détroit de la Sonde. 
A partir d'une inversion des données de sismicité dans la région du détroit de la Sonde, il 
apparait que la profondeur moyenne du Moho est de 24 km (Harjono et al, 1991). Cette 
8 Ma 
Fig. 2.3. Les différents stades d'évolution du modde d'extension asymétrique de Wernicke 
(1985). 
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Flg.4. Model 1: Local gravifypush - 4 0 k m  lhrck crusf.  s)Contours of the  second  invariant 01 Ihe devtalorlc stress lensor  (lower panel)m 
iOCaltOnS away from (he rlft axis. SlreSs values  are In MPa and  length ln km. The  upllft stress has  an  amplllude of 94 MPa and a Gausstan 
Wdth Of 250 km. The  crus1 l S 4 0  km thcck: b) contours of the second Invarlant of t h e  devtatorlc  stram  tensor cn Ihe delormed Illhosohere al 
lime 16 My. Slrain values  are in percent. u. is the horizontal  disDlacemenlol the right-hand  boundary ot the  hthosohere rnode1:c)conlours 
Of t h e  lemoeralure In degrees  Celsius cn lhe  deformed  lithosphere  al tlme 16 My; d)  the  orolecled  postlton 01 the ortplnal uppel surlace 0 1  
the Illhosohere model. This surface does no1 physically extst a s  a result of eroslon  and  sedtmenlalton: e) surface  tooopraohy  when 
modtfied to Inctude the  Ihicknes3 of accumulated  sedlments  and  eroded  malerlal: I) sudace   hea l  flux along the plale model. 
Fig 2.4. Le modèle du rift actif est rnarquC par le dôme (Braun et Beaumont, 1987). 
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Flg.9. Model6:Dislantpull- localregton olreducedfens,lesfrengfh. alas in  fig. 4aafter 24 My.The distant Dull stress hasan arnulltude . 
Fig. 2.5. Le modèle du rifi passif est marqué par la subsidence le long de l’axe du rifi et par un 
soulevement  des  épaules (Braun et Beaumont, 1987). 
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W O W  L N E L  OF NECNNG 
Fig. 2.6. Modèle de la striction  profonde  et  moins  profonde  par  apport  au  niveau de 
compensation  (d'après Kooi et  al., 1992) 
Olslanc. (km) 
Fig. 3. Bougucr gravity anomaly and lopoyraphy profilcs across (a) the middle Ucnuc Trough (after Fairhcad. 1966) and (bl t h e  
cnslcrn ri f t  of ~ h c  East African Rift System. L k c  hlagadi (nftcr Fairhcad, 1976). 0 1 1  the BoUgIlcr gravity profilcs the solid lin< 
rcprcscnts obsrrvcd v;~Iucs and [he dotted linc is the rryion:d  field. 
Fig. 2.7. Anomalie de Bouguer local  positive le long de l'axe de rift  Est-africain, un rift actif, 
peut  être la signature  des  intrusions  de  roches  volcaniques  (Fairhead, 1976). 
profondeur est relativement  plus  faible que celle sous Java Ouest et Sumatra qui  est  d'environ 
30 km. 
11.3 Les etudes gravimhtriques sur les rifts 
L' approche gravimétrique et topographique est souvent utilisée pour l'étude des rifts. 
Cette approche nous donne des risultats importants sur la structure et les mécanismes de 
compensation des rifts. 
Fairhead (1974) a présent6 I'anomalie  régionale négative créCe par l'amincissement de la 
lithosphkre et la montée de l'asthCnosph&re sous des rifts Africains (rift Est Africain et 
Bénoué). Le long de l'axe du rift, il a trouvé une anomalie locale positive qui peut itre la 
signature des intrusions de roches  volcaniques  telles que des dykes et des diapirs  dans la croûte 
sur une largeur de 15 km (voir fig. 2.7). 
Brown et Fairhead (1983) sont  arrivés à la conclusion que le rift de  Ngaoundéri et  le rift 
d'Abou  Gabra sont de jeunes rifts  passifs. Ils créent  ensemble  un  point-triple avec le  dôme de 
Darfour, à l'ouest du Soudan. Le soulkvement du dôme de Darfour est associé à une ansmalie 
rtgionale négative  de 50 mGal pour une longueur d'onde de 700 km. Bermingham  et al (1983) 
ont interpréte cette anomalie à partir  de  modèles 3D de la lithosphère sur cette zone. Ils ont 
propos6 que le dame de Darfour &ait un rift de type actif comme le  rift du Kenya (fig.2.8.). 
Quant au rift du Baikal, orin (1981) a montré, i partir des données sismiques et 
gravimétriques, que les  intrusions  de I'asthCnospht5-e dans la lithosphkre  seraient  une 
consdquence de la rupture de la plaque  lithosphkrique. II a trouve un contraste de  densitl faible 
au niveau de l'asthénosphkre. I1 n'a  pas  tenu compte de la rigiditi  de la lithosphère. Par la suite, 
Diament et Kogan (1990) ont propos6 que la lithosphtre du rift du Baikal ait une ipaisseur 
élastique de l'ordre de 30 km. En interpretant une anomalie d'amplitude 15 mGal avec une 
longueur d'onde de 900 k m ,  ces auteurs ont également proposé que le rift du Baikal subisse 
une extension simple. 
En utilisant les données sismiques et gravimétriques dans le graben du Rhin, Kahle et 
Werner (1980) ont montré l'existence  d'un  effet  profond negatif, à relier à la structure 
profonde. Rousset (1992), par une  modélisation 3D, a montre que cette anomalie 
gravimétrique négative est oblique  par rapport à l'axe du graben. 
Nous présentons dans la fig. 2.9. la carte bathymétrique du détroit de la Sonde et la 
localisation d'un profil  gravimetrique transverse au grand graben au sud-ouest (l'obtention de 
cette carte ainsi que le traitement des  donnees  gravimétriques seront prksentks dans le chapitre 
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CENTRAL  AFRICAN RIFTS 
DARFUR DOME.  
KENYA D O M E  
GULF OF A D E N  
Fig. IO. C o n t r a h g  cvolutian of different ccstions of the Central African and h e  Afro-Arabian R i f t  
Systcmr. The Darfur dornc  is shown u m c u l y  rugc dcvclopmcnt  of thc Kenya dornc and thc subsiding 
r i f t  basins of thc Ccnlnl Afr iun  Rift Systems LI u r l y  stage dcvclopmcnt of the Gulf of Adcn. Note t h e  
diffcrcnt chuactcr of Lhe regional Bougucr anomaly LtsoCiatd with the IWO prcKcrra. 
Fig. 2.8. Evolution  des  rifis  actifs  et  passifs  (d'après  Brown  et  Fairhead, 1983) 
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Fig. 2.9. Localisation du profil 9, qui coupe le  graben  sud perpendiculairement. 
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suivant).  L'anomalie de Bouguer ainsi  que  la  bathymétrie  le  long de ce profil  sont  montrées  sur 
la fig. 2.10. 
Nous allons comparer ces données avec les signatures d'autres zone d'extension. Pour 
cela, nous nous  intéressons aux paramètres de la topographie, de l'anomalie  gravimétrique,  de 
l'âge et  de l'épaisseur  des  sédiments. A partir  d'une  compilation , Seidler  et  Jacoby (1981) ont 
fait un tableau des paramètres suivants: âge du rift, topographie, anomalie à l'air libre et 
anomalie de Bouguer. Ces paramètres sont présentés dans le tableau 2.1 et les définitions 
correspondantes sont présentées  dans la  fig. 2.1 1 .a.  Les  rifts  étudiés sont: les  rifts  est-africains 
(partie est (EA) au Kenya et partie ouest (WA)), le rift du Baikal (BAI), le graben de Rhin 
(RG), la Mer Rouge (RS), le graben  de  Hon  (HG)  en  Libie,  le  rift  de  Godawari  (GR) en Inde, 
le rift  des  "Basins et Ranges'' P R ) ,  le rift du Rio Grande  (RGR),  le  rift d'Afar nord WAF) et  le 
rift d'Afar sud ( S M ) .  Trois résultats importants apparaissent: 1) Les rifts continentaux et 
océaniques sont systématiquement caractérisés par des anomalies de Bouguer d'amplitude 
différente  (voir fig.2.1l.b). 2) Par ailleurs,  la  valeur  de  l'anomalie de Bouguer à l'axe du rift, en 
fonction de l'âge, tend vers zéro pour  le  domaine  continental  alors  qu'elle  tend  vers  des  valeurs 
positives dans les rifts océaniques (voir fig.2.1l.c). 3) Enfin il  apparait que les altitudes des 
épaules  du  rift  sont  maximum  vers 20 ma après  le  rifting  et  atteignent zéro pour des âges de SO 
ma.(voir fig.2.1l.d). Une autre comparaison a été faite sur I'épaisseur des sédiments par 
rapport à l'âge du rift (fig. 2.1 1.e) et à l'amplitude de l'anomalie de Bouguer (l'anomalie 
régionale  moins  l'anomalie  locale du centre de rift) (fig. 2.11.9. En  fait,  I'épaisseur  des 
sédiments  est  fonction de la subsidence  et  de  l'apport en sédiments.  Par  contre,  l'amplitude  de 
l'anomalie de Bouguer  est  fortement  corrélée  avec  l'épaisseur des sédiments.  Une  illustration en 
est donnée  dans  le cas des  rifts  océaniques  suivants: la mer rouge, le  rift  d'Afar  nord  et  le  rift 
d'Afar  sud. Nous remarquons  que  plus  l'épaisseur  des  sédiments  est  faible,  plus  l'amplitude de 
l'anomalie  diminue  (voir  fig. 2.1 1.e). 
Pour la  comparaison avec le détroit de la Sonde,  nous  avons reporté sur les figures de 
Seidler  et  Yacoby  les  valeurs  observées  dans le détroit de la Sonde (SD). Les  paramètres  dont 
on dispose  dans  le  détroit de la Sonde  sont I'âge,  les  anomalies de Bouguer  et  l'épaisseur  des 
sédiments.  L'âge du graben  est  de  l'ordre  de 5 Ma (pléistocène), époque à laquelle  l'ouverture 
du détroit de la Sonde est  devenu  importante (p est  de 2.1 à 2.4, Lassa1 1991). L'amplitude de 
l'anomalie de Bouguer  est de -80 mGal  (voir  fig.2.10  et  chapitre  suivant).  Ainsi,  sur la figure 
2.11.b, le graben Sud du détroit de la Sonde se situe dans le groupe continental "classique''. 
Par contre la valeur minimale (-40 mGal) de l'anomalie de Bouguer au centre du  graben du 
détroit  est  plus forte que  celles  des  rifts  continentaux  et  situe donc le détroit  de la Sonde  dans 
le groupe de type  océanique  (fig.2.11 .c). La  raison de  ce  phénomène est probablement  liée à la 
forte anomalie  négative  régionale  présentée  dans  les  rifts  continentaux.  Par contre dans le cas 
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Fig. 2.10. Anomalie de Bouguer et bathymgtrie le long du profil 9. 
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Tableau 2.1 Paramètres étudiés: âge du rift, topographie, anomalie à l'air libre et anomalie de 
Bouguer (d'après  Seidler et Jacoby, 198 1) 
amplitude (C) axial (El) 
Fig. 2.1 1 .a. BCfinition des parametres prCsentCs dans le tableau 2. '1. 
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NI r i l l  zone1  studied;  for abbmviations 
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Fig. 3. "Axial" Flouguer anomaly  versus  age  of rift toner  s tud ied;  for abbreviations see 
Table I. 
Fig. 2.1 1 .c. L'anomalie de Bouguer  en fonction d'âge (d'après Seidler  et  Jacoby, 198 
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Fig. 8. "Regional" e levat ion (of shoulder regionr) versus age of r i f t  z o w  atudicd;  for 
abbreviationr K C  Table  I. 
Fig. 2.1 1 .d. L'altitude des  épaules en fonction  de I'âge (d'après Seidler et Jacoby, 198 1). 
Fig. 7. Sediment  6hickness in Rrrben zones  s tudied versus their age; lor abbreviat ions 
Table I. (In contrast Lo Fig. SA,  thickness  values in this  Figure are those of Table I . )  
t -  
Fig. 2.1 1 .e. L'épaisseur des skdiments  en  fonction de 1'8ge (d'après  Seidler et Jacoby, '1 98 1). 
h- 
-?I 
Fig. 5. Bouguer anomaly   "ampl i tude"   versus   kd i rnenl   th ickness  in p n h n  zones  s tudied:  
for abbrevia t ions  see Table I. S e d i m e n t  t h i c k n e w s  c o n e s p o n d  to certain profiles only 
(which were s t u d i e d  in  delail)  and are not   ident ical  to those  given  in  Table I ( conespond-  
inp to the  whole  r i f t  zoner ) .  SAP: th i cknew es t ima ted  f rom dab  on  L u t  Rift  fur ther  
r o ~ t h ; N A F :  dab. f rom  Danaki l   Depression  (Kiirzkn,  1975). 
Fig. 2.1 1.f Amplitude de l'anomalie de f3ouguer en fonction de I'Cpaisseur des sCdiments 
(d'aprks Seidler et Jacoby, 198 1). 
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probablement  faible.  L'épaisseur des sédiments  dans le détroit de la Sonde est proche  de celle 
du rift du Baikal qui a été présenté par Seidler et Jacoby (1981) (voir fig.2.11 .e). En comparant 
l'épaisseur des sédiments du détroit de la Sonde avec  celles des autres rifts, le détroit semble 
avoir un  taux de sédimentation plus fort. La fig.2.11.f présente une corrélation quasi  linéaire 
entre les  amplitudes de l'anomalie de Bouguer et les  épaisseur  des  sédiments dans le cas des 
rifts de type continental. Pour les rifts de type océanique, cette corrélation n'est pas très bien 
marquée. 
En prenant  comme  base le Tableau 2.1 complété  avec d'autres références (Kumarapeli, 
1978, Rousset, 1992, Cardell, 1982), nous avons établi le tableau 2.2 pour une comparaison 
avec notre région  étudiée. 
Tableau 2.2 
Rift Référence Longueur Amplitude  de- Largeur (km) 
l'anomalie  de (km) 
Bouguer ( m a l )  
7 
Bai ka1 1-2 2500  -80 80 
I l I 1 
Kenya 
3  3 O0 -3 O 50 Rhin 
1 1500 -20 60 Rio Gr. 
1 6500 -40 70 
Sonde (graben sud) 3 3  -80 200 4 
1) Kumarapeli, 1978. 
2) Diament et Kogan, 1990 
2) Rousset (1992) 
4) cette étude (voir chapitre suivant) 
Le tableau montre que bien que les  dimensions du détroit de la Sonde sont extrêmement 
restreintes par rapport aux grandes zones de rifi, pourtant l'amplitude des anomalies 
gravimétriques y est comparable.  Cela  s'explique  apparemment par l'importance du remplissage 
sédimentaire. 
lI.4 Discussion 
En utilisant les données gravimétriques et les données topographiques, nous pouvons 
étudier la structure profonde de la  lithosphère.  L'anomalie  gravimétrique  peut nous révéler  la 
signature des intrusions de roches volcaniques dans la croûte par l'existence des anomalie 
locales positives et l'indication d'un effet profond qui vient du manteau. A partir de cette 
diffkrences entre l'anomalie rkgionale et  l'anomalie au centre de rift en fonction de l'sge, nous 
pouvons identifier si  le rift est de type continental ou de type océanique. En effet,  le  relief  d'une 
vallée et des kpaules du rift, sont co~élCs avec l'iige et le mécanisme du rift. Les bombements 
topographiques rCgionaux peuvent  &e  l'indication du r6chauEement  de la li-thosphkre  dans  le 
cas de rifi actif Pour une Ctude plus détaillke, une compilation avec les données de sismicité et 
la grise en compte de la flexure de la lithosphhre peuvent etre envisagees. 
Ces donnies gravim6triques  et topographiques seront donc utilisees pour étudier la zone 
ension du d6troit de la Sonde et présentkes dans le chapitre suivant. 
CHAPITRE III: 
ÉTUDE BATHYMÉTRIQUE ET GRAVIMÉTRIQUE DU 
DÉTROIT DE LA SONDE 
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III ÉTUDE BATHYMÉTRIQUE ET GMVIMÉTRIQUE DU DÉTROIT DE 
LA SONDE 
IB.1 Présentation des données 
La plupart des données utilisées dans cette étude ont été recueillies pendant les missions 
scientifiques fianco-indonésiennes  qui  ont eu  lieu depuis  1983. Les objectifs de ces campagnes  ont 
été  de caractériser la tectonique et de préciser le contexte géodynamique du détroit de la Sonde, 
zone située entre la zone de la  subduction  frontale sous Java et la zone de subduction oblique sous 
Sumatra. Ces  missions  ont  également  permis  l'étude du volcan  Krakatau  (voir  deuxième  partie) qui 
se trouve sur un alignement volcanique orienté N20°E, azimut différent de ceux des volcans de 
Sumatra et de Java (fig.3.1.1). En complément, nous avons également utilisé des données et des 
cartes publiées  antérieurement. 
III.1.I Donndespubliies 
Les premières données gravimétriques  dans la région du détroit de la Sonde ont été publiées 
par Yokoyama et Hadikusumo en 1969 dans le cadre d'une étude du complexe du Krakatau. En 
1982, de nouvelles  mesures  ont été effectuées  sur  les  îles du Krakatau et leur interprétation a été 
publiée  par  Yokoyama (1987) (voir  deuxième  partie). 
Les  mesures  gravimétriques sur le pourtour du détroit de la Sonde  ont été réalisées à partir  de 
1977, en  utilisant tout d'abord un gravimètre  Worden. Toutefois, la  plus grande partie des  mesures 
a été faite avec un gravimètre La Coste & Romberg  en  1981-1982.  Ces  mesures  ont été effectuées 
par une  équipe du L P I  et  de l'université de  KYOTO,  Japon  (Nishida  et al., 1983). Nishimura  et  al. 
(1986) ont  publié une carte de l'anomalie  de Bouguer simple  (sans correction de relief), cette carte 
est présentée sur la fig.3.1.2. Les points de mesures sont distribués sur les îles du  Krakatau, I'ile 
Sebesi, I'ile Sebuku, à Sumatra et à Java. I1 n'y a aucune  mesure en  mer et les contours d'anomalies 
y sont donc arbitraires. 
A partir d'une analyse de la régression linéaire entre la valeur mesurée et les altitudes 
(méthode de Parasnis),  Nishimura  et  al.  (1986)  ont trouvé une  densité  moyenne  des  roches 
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Fig. 3.1.2. Carte de l'anomalie de Bouguer du detroit de la Sonde (d'après Nishimura et al., 
1986). 
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différence est probablement due à la présence du socle de gneiss paléozoïque et des granites à 
Sumatra alors que l'on trouve des  sédiments  tertiaires à Java  (Nishimura et al., 1986). 
Ces auteurs ont  également proposé que l'anomalie  négative  au Nord d'Ujung  Kulon  (fig.3.1.3) 
soit liée à une ancienne caldeira. Ils ont calculé, à partir de l'anomalie de Bouguer, un déficit de 
masse de l'ordre de 1.1~1011 tonnes pour  une  caldeira de 26 km diamètre.  Si cette caldeira  est  reliée 
aux tufs déposés à Java  Ouest  (Malimping  et  Banten),  elle  serait âgée de O. 1 Ma. 
D'autres cartes d'anomalie de Bouguer ont été publiées par Buyung et al. (1 991) pour la partie 
Ouest de Lampung et par Buyung et Walker (1991) pour la partie est de Lampung. La carte 
d'anomalie de Bouguer de Java a été publiée  par Untung et Sat0 (1978,  voir fig.3.1.4). Ces cartes 
ont une précision de l'ordre de 2 mGal. 
Quant  aux  données  bathymétriques  existantes  avant  le  programme  Franco-Indonésien, ce sont 
les cartes de navigation  publiées par JANMDROS (Institut de Hydro-océanographie) en  1979 pour 
la région de Java  Ouest  (échelle de 1:500 000), ainsi  qu'une carte de navigation dans le détroit de la 
Sonde (échelle de 1 :200 000) publiée en 1984. Pour l'ensemble de ces cartes, les profondeurs 
indiquées sont des profondeurs minimales,  afin  d'assurer  la sécurité de la navigation  maritime. 
III. I .  2 Missions Franco-Indor76siemes ( I  983 - I 991) 
En 1983, la campagne  CORINDON  IX sur le N/O CORIOLIS (Larue, 1983) a été organisée 
par  I'ORSTOM, I ' I F R E M E R ,  le LIPI (Institut  des  Sciences de l'Indonésie),  le BPPT (Institut Etudes 
et Application de la Technologie), et le PPGL (Institut de Géologie Marine). Les méthodes 
géophysiques  suivantes  ont été utilisées:  ismique  réfraction,  bathymétrie,  magnétisme  et
gravimétrie. Cette campagne a été réalisée  n  Juin-Juillet 1983. La localisation  des profils 
gravimétriques,  magnétiques et bathymétriques,  ainsi que des  deux  profils de sismique réfiaction est 
présentée dans la fig. 3.1.5. La carte bathymétrique  déjà présentée sur la figure 1.8 a été réalisée à la 
suite de cette campagne. Les données de sismique réfraction ont été interprétées pour avoir un 
modèle de vitesse de la croûte superficielle  dans  le  graben.  Les  deux  profils  de  sismique réfiaction, 
dans  la partie Nord  et la partie Sud du graben,  donnent un modèle de vitesse  de la croûte jusqu'à 7 
km de profondeur  (voir fig.3.1.6.a et  fig. 3.1.6. b). 
La mission GEOINDON I, a été réalisée  en  Novembre-Décembre 1984 avec comme  objectif 
des  mesures du flux de chaleur  dans la partie Sud du graben. Cette campagne  s'est  déroulée à bord 
Fig. 3.1.3. Anomalie de Bouguer locale au nord d'Ujung Mulon (d'après Nishimura et al., 
1986). 
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Fig. 3.1.6. Profils de sismiques réfraction obtenus lors de la campagne @ C > W O N  Ix 
(Fatwan, 1984) a. profil nord. b. profil sud. 
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du N/O CORIOLIS et j' y ai  participé. Les dix  points de mesures du flux de chaleur, sont alignés 
selon  un  profil E-O perpendiculaire au graben  (voir  fig.3.1.5). Ils montrent une anomalie de flux de 
chaleur  maximale  au centre du  graben. Une modélisation de ces  données  a été proposée par Larue 
(1988;  comm.  pers.). Ce modèle propose un  dyke à la profondeur de 6-9 km. Le dyke ne semble 
associé ni à une zone de séismicité ni à des  failles  actives. 
La campagne KRAKATAU85 a été réalisée du 3 Janvier au 3  Février 1985 à bord  du N/O 
Jean CHARCOT (Renard et al., 1985). Cette mission avait aussi pour but l'étude du prisme 
d'accrétion au Sud-Ouest de Java. Les données  géophysiques  recueillies sont la sismique  réflexion, 
la  bathymétrie  multifaisceaux  (Seabeam),  lemagnétisme et la gravimétrie. Les données 
gravimétriques sont montrées sur la carte d'anomalie à l'air libre réalisée après cette campagne 
(fig.3.1.7). Cette carte d'anomalie à l'air  libre qui s'étend du Sud du détroit jusqu'à la fosse au  Sud- 
Ouest de Java, est la plus précise dont on peut disposer dans cette zone car la distribution des 
points de mesures y est dense et homogène. Elle présente une forte anomalie minimale de -140 
mGal qui peut être corrélée au graben au Sud-Ouest du détroit. Cependant, on peut également 
considérer  qu'elle  fait partie de l'anomalie  négative  existant  le  long du bassin  avant-arc  au  niveau de 
Java et Sumatra. Par ailleurs, dans la  figure 3.1.4, l'anomalie  le  long  la fosse est de l'ordre de -So 
mGal et celle le long de la ride avant-arc de l'ordre de -40 mGal  au  niveau du détroit. Ces  valeurs 
sont différentes de celles  observées au  niveau de Sumatra  et au  niveau .de Java qui sont 
respectivement  de l'ordre de -80 mGal et O mGal  (voir  fig.3.1.7 et fig. 1.6). 
Une première  compilation  des  données  gravimétriques  obtenues  pendant  les  campagnes 
CORINDON IX, KRAKATAU 85 et  des  données  publiées  par  Nishimura et al. (1986) a  permis de 
réaliser  une carte d'anomalie à l'air  libre  (fig.3.1.8)  dans  la zone du détroit de la Sonde. Les  pentes 
Ouest et est du grand graben au Sud-Ouest du détroit sont soulignées par un fort gradient 
d'anomalies. Dans la partie Nord du détroit cette carte d'anomalie souligne également des failles 
situées à la limite Ouest et à la limite  Nord-est de la baie de Semangko. La signature de la ligne 
volcanique N20°E à l'intérieur du détroit est  visible  aussi sur la carte d'anomalie à l'air  libre.  Mais il 
faut être prudent, quant à l'interprétation de cette carte, car sur la partie Ouest du détroit cette 
anomalie est fortement corrélée avec la bathymétrie (une correction de plateau de 2000 m de 
profondeur donne un effet de l'ordre de 70 mGal). 
Deux  profils  gravimétriques,  de  la  campagne CORINDON IX, recoupant le  grand  graben en 
direction E-O ont été modélisés  (Mercier,  1985;  Larue, 1988). Un des  profils  se situe sur la partie 
Sud du graben (fig.3.1.9.a) et l'autre sur la partie Nord du graben (fig.3.1.9.b). Par la suite, un 
modèle de croûte a été déduit de l'inversion  des  données de séismicité (Harjono, 1989; Harjono et 
al., 1991). Le profil  Sud  coïncide  avec un profil de sismique  réflexion  réalisé  lors de la campagne 
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Fig. 3.1.8. Carte de l'anomalie à l'air  libre du détroit de la Sonde (Diament et al., 1991) 
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Fig. 3.1.9. Modélisation gravimktriques.  a. pour le graben nord (Lame, 1988, cornm. pers.), b. 
pour le graben sud (Mercier, 1985) 
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KRAKATAU et qui  a été analysé  dans  le  cadre de l'étude de subsidence  (Lassal et al.,  1989;  Lassal, 
1992). 
Dans le détroit de la Sonde, les phénomènes géodynamiques et tectoniques sont nettement 
reliés à la  grande  faille de Sumatra et à la zone  avant-arc  au  niveau de Sumatra  (voir  chapitre 1.4). 
Dans cette optique,  deux  nouvelles  campagnes,  MENTAWAI  1990  et SUMENTA 1991 sur le N/O 
BARUNA  JAYA III, ont été réalisées.  J'ai  participé à ces  deux  campagnes.  Elles ont eu lieu dans le 
détroit de la Sonde et au large de Sumatra  pour  étudier  les  bassins  et  la  déformation de la zone- 
avant  arc. Lors de ces deux campagnes,  des  mesures de bathymétrie à faisceau étroit, de sismique 
réflexion  monotrace, et de magnétisme  ont été recueillies.  Du  fait de l'absence  d'un  gravimètre,  ces 
deux  campagnes  n'ont pas permis  d'obtenir  de  nouvelles  données  gravimétriques  en  mer.  Par contre 
les  données  bathymétriques de la  mission  MENTAWAI  1990  associées  aux  données  bathymétriques 
existantes,  nous ont permis de réaliser  une  nouvelle  carte de la bathymétrie du détroit de la Sonde 
ainsi  qu'une  carte  bathymétrique  détaillée  dans  le  complexe  du  Krakatau  (voir  deuxième  partie pour 
la carte du Krakatau). 
III.2 Traitement  des  données 
Avant de faire la synthèse de ces données d'origines diverses, il est nécessaire de vérifier 
qu'elles  sont  cohérentes entre elles. En particulier,  pour  les  données  marines,  une  analyse  des écarts 
aux croisements des routes a été réalisée et a conduit à corriger la navigation des campagnes 
KRAKATAU'85 et CORJNDON. 
111.2. I Pricision de la mvigafioil 
Pendant les campagnes CORINDON du N/O Coriolis et KRAKATAU85 du N/O Jean 
Charcot, le système de navigation  TRANSIT  a été utilisé. La position  géographique  du  navire  est 
obtenue lors du passage d'un satellite. Le principe est la mesure de l'effet Doppler pour les deux 
fréquences  émises  par  le  satellite.  L'intervalle  entre  deux  passages d'un satellite  au-dessus du navire 
est de l'ordre d'une heure. La précision du positionnement dépend de I'élévation du satellite au- 
dessus de l'horizon mais également de la précision sur la vitesse et le cap du navire. Elle est en 
général  de  l'ordre de 100-200 m. Entre  deux  points  TRANSIT,  la  position du navire  est  estimée à 
partir du dernier  point TRANSIT et  des  mesures de cap  et  vitesse  données  par  les  instruments du 
navire  (gyrocompas  et  loch). Si le cap reste constant entre 2 points  TRANSIT, on peut  avoir  une 
bonne estimation de la dérive créée par les  vents  et  les courants et recalculer la  navigation entre ces 
points fixes avec une bonne précision. Par contre, si  un changement de cap survient, et dans 
des zones B fort courant, la précision de la  navigation  estimée peut se &grader (jusqu'i 1000-2000 
rn) jusqu'au point TRANSIT suivant. 
Les campagnes MENTAWAI et S W m A  a bord du N O  BhhRUNA JAYA III ont CtC 
réalisées plus r6cernrnent et ont donc pu  bénéficier du systkme GPS (Global  Positioning  System). I1 
faut au  moins 3 satellites  visibles en rnzme  temps  pour  calculer une position. Durant ces  campagnes, 
cette condition  &tait  réalisee 22 heures par jour (un  point GPS toutes les 12 secondes en moyenne). 
Durant les  deux  heures restantes, le syst&me  TRANSIT a été utilisC. La prkcision du positionnement 
GPS dCpend de la géométrie de la constellation de satellites utilisés. Pour un point mobile, la 
précision est de 20 B 50 m pouvant se digrader B 200 m, Iorsqu'un des satellites i une faible 
élévation. 
Pour faire  la correction de la navigation, nous avons essentiellement  utilise  les  profils 
gravimétriques. Comme nous le verrons par la suite, les données gravimétriques contenant l'effet 
Eotvos sont plus  sensibles pour détecter les  erreurs de navigation que les données bathymitriques. 
La correction diurne magnétique n'ayant pas et6 faite, les données magnktiques n'ont pas été 
utilisées pour  cette analyse  des points d'intersection. 
Les karts aux points d'intersection des profils ont d'abord Cté analysb. Les valeurs de la 
bathymétrie et de l'anomalie gravimétrique sur le noeud PN (fig.3.2.1) ont kté calculées par la 
méthode d'interpolation linéaire sur les deux profils pris séparément. A chaque profil 1 et 2, une 
valeur au noeud est calculée, puis on calcule la différence entre les valeurs interpolees. Ceci est 
effectué pour l'ensemble des profils et les résultats des écarts aux noeuds sont prCsentés dans un 
histogramme. 
Les histogrammes des données brutes sont montrés sur les figures 3.2.2 et 3.2.3. Pour les 
données bathymétriques (fig.3.2.2), k a r t  type  st  de 28 m pour les  profils  CORINDON- 
CORINDON, 28 m pour  les  profils KRAKATAU-KMATAU et 63 m pour les  profils 
CORINDON-KRAKATAU. Pour les  donnCes gravimétriques, 91% des écarts aux noeuds des 
profils  CORINDON-CORINDON, se situent  entre -10 mGal  et +I0 mGal  (voir fig.3.2.3.a) avec un  
écart-type de 6.8 mGal. Par contre, 91% des karts aux noeuds des profils  KRAKATAU- 
KRAKATAU se situent entre -1 5 mGal  et +15 mGal (fig.3.2.3.b) avec u n  écart-type de 9.5  mGal. 
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Fig. 3.2.1. Interpolation  des  données sur un noeud PN de profil 1 et  profil 2. 
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Fig. 3.2.2. Histogrammes des écarts des données bathymCtriques  brutes aux noeuds: a. 
COR'JJ~DON-CORINDON, b.  KRAKATAU-KARATAU et c.CORINDON- 
KRAKATAU. 
59 DETROIT DE LA SONDE 
a 
cor-cor initial 
N : 46 
Xlllnx : 26.4 
x : -0.8 
cf : 6.8 
X,,,,n : -15.4 
- 
kra-kra initial 
N : 5-1 
X 111~,1 : -20.7 
x,,,,, : 42.4 
X : 0.1 
(3 : 9.5 
- 
-24.0 -20.0-16.0-12.0 -8.0 -4.0 0.0 4.0 8.0 12.0 16.0 20.0 24.0 28.0 32.0 38.0 40.0 44.0 48.0 
mCal 
cor-kra initial N : 93 
: 45.0 
: 0.0 
X : -16.1 
cf : 7.8 
- 
mCal 
Fig. 3.2.3. Histogrammes des écarts des  données  gravimétriques  brutes aux noeuds: a. 
CORINDON-COFUNDON, b. KRAKATAU-KARATAU et c.CORJNDON- 
KRAKATAU. 
O 
Les Ccxts aux noeuds COIPINDON- AU sont montrés dans la fig3 2.3 .e 90% des Ccarts 
aux noeuds sont situ6s entre -35 mGd et 7 mGal avec  un kcart-type 7.8 mGal.  On peut remarquer 
que ce  demiire histogramme  n'est pas centre sur zCro. 
Ces $carts B l'intersection des profils  peuvent etre dus h la  prCsence de valeurs aberrantes dans 
les domCes et/ou it un mauvais  positionnement des profils. 
Les points aberrants dans  les donnies gravimktriques  ont CtC supprimks. Ils sont façilement 
identifiables  comme  l'illustre la figure 3.2.4. 
Les profils de la campagne AU rCdisCs A faible vitesse (utilisation d'engins tirCs pres 
du fond) au voisinage du flanc  Ouest du graben  n'ont pas eté gardes car le cap varie rapidement. 
Rappelons qu'avec le systkme TRANSIT, on obtient une bonne prCcision pour la navigation sur de 
grands profils rectilignes. Comme il existe des courants importants  dans le détroit de la Sonde, nous 
avons préférC  ne pas tenir compte de ces profils où le cap varie sans arrêt. 
Pour les données gravimétriques, la principale cause d'erreur,  comme  l'ont  soulign6  Prince et 
Forsyth ( 1 9 "  provient d'une  navigation impricise (mauvaise  valeur de cap et vitesse)  qui entraine 
une mauvaise correction d'Ebtvos. Pour les icarts entre des donnees de deux  campagnes 
diffirentes, la principale cause d'erreur peut Stre attribuee i des rattachements dans des  systkmes de 
reference diffirents &/ou au  choix  d'un  mauvais g thCorique pour l'une des deux campagnes  lors du 
calcul de l'anomalie it l'air  libre. 
En effet, gal = $rattach& + CE - &io 
avec gal = anomalie i l'air  libre 
&fichi = mesure de g aprks  rattachement i une base 
hi0 = g théorique sur un  ellipsoïde de réfkrence. 
CE : correction d'E6tvos 
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Fig.3.2.4 Présentation de  données  gravimétriques  aberrantes enregistrées sur un profil. a. données 
gravimétriqr-ies, b. correction d'Eotvos contenant  les  informations de cap  et de vitesse. 
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La correction d'E6tvijs est cr&e par l'effet de la force centri-fùge l i k  B la rotation de la Terre 
sur le navire en mouvement. Sur  un point de la  surface de la Terre la force centri-fùge est, 
Si le navire 
centrifige est; 
Le premier 
Y 2  
xcosg49 (3.2.1) 
V = la vitesse 
W = le rayon de la Terre 
4 = latitude 
se dCplace i la surface de la terre avec une vitesse ve vers l'est, I'accClCration 
(3.2.2) 
terme entre dans le g théorique, si nous négligeons le terme (ve2R)cos($), 
l'accC1Qation centrifuge cri& par le  mouvement du navire est, 
(3.2.3) 
L'autre effet est la vitesse propre v du navire,  le  long de sa trajectoire, pendant le temps de 
mesure,  soit 
La formule de la correction d'E6tvos est donc: 
ou 7.487 v cos (b sin a+ 0.004 va (en mGal) 
v = la vitesse du navire  (en  noeud) 
a = le cap du  navire 
+ = latitude 
(3.2.5) 
On peut remarquer que cette correction est  maximum à proximité de l'équateur et pour  des 
profils Est-Ouest, ce-qui est le cas pour notre étude. Ainsi à l'équateur, pour une vitesse de 5 
noeuds du navire vers l'Est, la correction d'E6tvos est de t-37 mGal. Si la précision sur la vitesse est 
de 1 noeud  vers l'Est, à l'équateur, l'incertitude de mesure  sera donc de l'ordre de 7.4 mGal. 
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Rattachement  des  campagnes CORINDON et KRAKA TA U 
En analysant les écarts aux noeuds dans le détroit de la Sonde et dans le complexe du 
Krakatau, nous trouvons une différence positive de l'ordre de 17 mGal pour les données de la 
campagne KRAKATAU par rapport à celles de la  campagne  CORINDON. 
Nous savons que les  données de la campagne CORINDON ont été rattachées dans le système 
IGSN71. Malheureusement, le rattachement pour la  campagne  KRAKATAU  n'a pas été archivé. II 
est donc possible que le g théorique appliqué aux points de mesure ne soit pas dans le même 
système de référence que la base  utilisée. Dans le premier  cas (base en Postdam et g théorique en 
IGSN71), on s'attend à une différence constante de  l'ordre  de 17 mGal. Dans le  second cas (base en 
IGSN71 et g théorique en Postdam), on  peut  calculer à la latitude  moyenne du détroit de la Sonde 
(6"s) la valeur du g théorique dans  les  deux  systèmes et on trouve une  différence dans le bon  sens 
de l'ordre de  17 mGal  (voir  tableau  3.2.1). 
GIGSN71 = 978031.846 (1+5.278895 x 10-3  sin2(h) + 23.462 x lo4 sin4@))  mGal 
GPostdam = 978049.0 (1+5.2284 x 10-3 sin2@) - 5.9 x lo4 sin2(2h)) mGal 
h = latitude géographique 
Tableau 3.2.1 
latitude moyenne du 
(mGal) (mGal)  (mGal) détroit de la Sonde 
IGSN 7 1 - Postdm 1930 Postdam  1930 IGSN 71 
6"s -17.1 978105.3 978088.2 
Nous avons donc choisi  d'appliquer  une correction de -17 mGal aux données de la  campagne 
KRAKATAU  (voir aussi deuxième  partie). 
Critdre pour savoir  si un propl est  bien posifiomté ou 11011 
Nous avons analysé les écarts de  données sur tous les "points noeuds" (les intersections de 
profils). Pour  regarder la  qualité de chaque profil, nous avons tracé les données le long des  profils 
en fonction de la distance ainsi  qu'en  fonction du temps de mesure.  Ces données sont la  gravimétrie, 
la bathymétrie, la vitesse du navire,  le  cap, et la correction d'Eotvos (par exemple  voir la fig.3.2.5). 
Une mauvaise correction d'Eotvos est  illustrée sur le  figure 3.2.5 où elle se traduit par un brusque 
décalage dans les données gravimétriques. 
Pour vérifier si le positionnement d'un profil  est bon, nous  avons tenu compte des données de 
gravimétrie et de bathymétrie des profil voisins et également  des valeurs d'intersection. Pour 
examiner la position d'un profil, nous devons  comparer  les données gravimétriques et 
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Fig. 3.2.5. Exemple de profils de données brutes sur une route du navire: a. gravimitrie; b. 
bathymétrie; c. correction  d'E6tvo.s; d. vitesse  (noeuds); e. cap du  navire. 
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bathymétriques avec celles des profils les plus proches. Nous avons calculé les écarts de la 
gravimétrie entre les points de mesures de deux  profils pour des  distances de moins de 1 mile marin 
(1 mile= 1852 m). Pour examiner des écarts en  détail, nous les avons calculé  dans  les  intervalles de 
distance suivants: 0.0-0.1 mile, 0.1-0.2 mile, 0.2-0.3 mile, 0.4-0.5 mile, 0.5-0.6 mile, 0.6-0.7 mile, 
0.7-0.8  mile,  0.8-0.9  mile,  0.9-1.0  mile Pour chaque  intervalle, nous avons calculé  l'écart  moyen et 
l'kart-type. L'écart maximum et minimum ont été aussi  présentés  dans  les résultats (par  exemple 
voir tableau  3.2.2). 
Tableau 3.2.2 
Les écarts des  données gravimétriques sur les  points  proches ou les intersections des profils 
37 et 73 du KRAKATAU'S5 
- distance :O. O0 - O. IO mile 
latitude azi.  dis. X g2 longitude latitude gl longitude 
105.33907 207.1 0.09 -1.0 81.0 -6.22645 105.33841 80.0 -6.22515 
N =  1 X*= - x - Y = -1.0 cT= - 
- distance :O. IO - 0.20 mile 
latitude azi .  dis. x g2 longitude latitude gl longitude 
105.33923 
107.1 0.16 -1.0 81.0 -6.22593  105.3416180.0 -6.22515 105.33907 
194.4  0.20 -2.0 81.0 -6.22645  105.33841 79.0 -6.22323 
- 
N = 2 X*= -2 X,,,,,= -1 X =  -1.5 G= 0.707 
distance :0.20 - 0.30 mile - 
latitude azi.  dis. X g2 longitude latitude g l  longitude 
105.33907 
138.6 0.22 -2.0 81.0 -6.22593 105.34161 79.0 -6.22323 105.33923 
244.8 0.26 -1.0 81.0 -6.22697  105.33521 80.0 -6.22515 - 
- 
N = 2 X*= -2 X,,,,x= -1 X = -1.5 (5= 0.707 
distance :0.30 - 0.40 mile 
N = 5 X d n =  -3 XnlnX= 0.0 X= -1.8 G= 1.304 
etc. jusqu'à la "distance : 0.90 - 1.00 mile" 
gl  et g2 = les données gravimétriques  (mGal),  dis. = distance  (mile),  azi. = azimut, N = nombre  des 
points proches, x = écart (mGal), Y = écart moyen  (mGal)  et O = écart type 
A partir de cette analyse des "points proches" et des tracks des profils, nous avons donné des 
codes de 1 B 5 (tr& mauvais i tr&s bon) pour noter ]la qualit6 du profil ou du point. Ces codes sont 
sur un nombre de 3 chiffres (exemple 343): respectivement pour la qualit8  d'ensemble de 
parmktres, pour la position, et pour la  gravimétrie. Par emple, nous avons domi  les codes 555  
et 444 respectivement pour les  profils 37 et 73. 
On  dktermine  ainsi l'erreur sur la position d'un  profil et nous pouvons alors la corriger. 
Les contraintes imposkes pour cette correction de position doivent &re des écarts 
bathymétriques et gravim6triques les plus petits possibles aux intersections. En fonction de la 
qualit6  du  profil,  celui-ci va &e decal6 ou non. Le dtcalage  est calcul6 de f a p n  obtenir des dcarts 
aux noeuds les plus petits possibles avec des profils de bonne qualitd. I1 faut ensuite recalculer 
toutes les positions des points de mesures sur ce profil,  de  la maniere suivante: 
Les positions des points corrigés sont calculdes par une interpolation linCaire le long de la 
distance,  suivant  l'axe x et l'axe y. La distance  est calculCe par rapport au  point de départ du profil 
initial ou du  profil corrigC. 
La longueur du profil est calculCe i partir de la somme de toutes les distances entre deux 
points condeutifs le long de profil.  La distance de chaque point est calculée A partir du point de 
dCpart. 
Comme point de rkférence pour calculer l'ensemble des positions du profil mal positionné, 
nous choisissons  les points d'intersection où les Ccarts bathymdtriques et gravimktriques  sont petits. 
Le profil corrigk passe par ces points de  r6fhrence. Les points de référence sont au moins  deux dans 
le  cas  d'un  profil droit. Pour le cas oli le profil  n'est pas droit, nous avons besoin au minimum de 3 
points de réfkrences. 
Nous appelons Pn, n variant O à I?, les points des profils initiaux (non corrigks) et R'm, m 
variant O M, les points choisis des profils  corrigés.  Si la distance d l  entre  Po (point de depart) et 
P l  (deuxième point) est sl ,  la  distance  d2 entre Pl et P2 est s2, nous avons la distance de chaque 
point Pn par rapport à Po (voir fig.3.2.6). 
D'après la figure(3.2.6), pour Pl dl=sl; pour B2 d2=dl+s2; pour PN d ~ = =  sn. Une fois 
que dN est connue, nous pouvons alors calculer les points R, sachant que les R'm (points de 
référence choisis) sont donnCs. Nous pouvons translater de x et y l'ensemble des points du profil 
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Fig. 3.2.6. Corrections des profils. Le symbole (I) indique le profil corrigé. Pn et Pn' sont les 
point de mesures  initiales  et  corrigés, n = O, 1, ..., N ; Rm et Rm' sont les points  de 
références sur le profil initial et corrigé, m = O, 1, ..., M. où M < N; Sn est la 
distance entre le  point  Pn-1  et  Pn, n = 1, O, ..., N; dn est la distance entre le  point  Pn 
et point Po suivant  le  profil. 
6 
initial au profil corrigé. Les extrémités du profil initial Po et pN sont reportees sans calcul aux 
points RIo et R' 
Voici la rnkthode de calcul utilisée: d'abord, nous calculons les positions des points IP, le 
long du profil  initial,  comme nous l'avons  dit précédemment. 
M (3.2.6) 
&'MJ dRM= la longueur du  profil corrigC et initial 
Le point R, peut se situer entre le point Pn et Pn+1. Prenons le segment Pn et Pn+ls la 
position x, y de R, entre le point Pn et Pn+1 est : 
(3.2.7) 
(3.2.8) 
De la  même façon, nous pouvons  calculer  les  positions  de  chaque  point Rll, (m=O,Z, ....M) le 
long le profil  initial. 




n= numéro de point; m= numCro de point référence 
x, et yll coordonnées de point  initial  Pn 
x!, et ytI1 coordonnées de point  corrigé Pn' 
XR,, , Y R , ~ ~  coordonnées de point référence du profil initial 
XI?',, ~ yfil,, coordonnbes  de  point référence du profil corrigé 
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Pour une vitesse  moyenne de 8  noeuds,  les  données  ont été archivées toutes les  minutes  (0.25 
km) pour la campagne  KRAKATAU  et toutes les 5  minutes (1.2 km) pour la  campagne 
COIUNDON. Comme la distance entre deux points de mesures est de l'ordre de 1.2 km sur les 
profils de la  campagne CORINDON, la  correction de navigation  aux  noeuds  n'est  pas  facile à faire. 
I1 faut être prudent s'il y  a un gradient fort, par exemple 7-8 mGaVkm. Comme les données sont 
échantillonnées avec un pas de l'ordre de 0.25 km, la correction aux noeuds de la campagne 
KRAKATAU  est  plus  facile à faire que à celles de la  campagne  CORTNDON. 
Ce changement de position va modifier  la  vitesse  et le cap. Ces paramètres  ayant  variés, il faut 
alors  recalculer  la correction d'Eotvos. 
La figure 3.2.7 montre le profil 57 après correction de la navigation. Les sauts liés à une 
mauvaise  correction d'Eotvos ont disparu. 
Dans la Campagne KRAKATAU il y a plus de mesures aberrantes, cependant leur 
disfibution est plus dense (0.25 km) que ceIIe (1.2 km) des dannées mesurées dans la  campagne 
CORINDQN. Ainsi, la correction  aux noeucis de la campagne KRAKA TAU  est plus  facile à 
faire  que à celles de  la  campagne CORINDON Le rattachement de Ia campagne KRAKATAU 
dans un système de référence d i f f e n t  Qwobablement le système POSTDAM naus a conduit à 
retrancher 17 mGal aux données gravimktriques  de  cette  campagne. 
Ecarts aux noeuds corrigés 
Pour les données  bathymétriques,  les  histogrammes  des écarts aux  noeuds  pour  CORINDON- 
CORINDON, KRAKATAU-KRAKATAU  et CORINDON-KRAKATAU  sont  présentés 
respectivement sur les  figures 3.2.8.a, 3.2.8.b  et 3.2.8.c. On remarque  que  les écarts types 
correspondants sont  meilleurs après la  correction de navigation: 27.8 devient  25.0 pour 
CORINDON-CORINDON, 27.8 devient 23.6 pour KRAKATAU-KRAKATAU et 63.4 devient 
33.3 pour CORINDON-KRAKATAU. 
Pour les données gravimétriques, l'histogramme des écarts aux noeuds de CORINDON- 
CORINDON est présenté dans  la  fig.3.2.9.a, 32 sur 45  (71%) écarts aux  noeuds  sont  inférieurs à 6 
mGal avec un écart-type de 5.5 mGal.  Pour  les  écarts  aux  noeuds  KRAKATAU-KRAKATAU,  la 
figure 3.2.9.b nous montre que 15 sur  21  (71%)  des  écarts sont inférieurs à 6 mGal avec un écart- 
type de 6.9 mGal. Les écarts aux noeuds de CORINDON-KRAKATAU dans la figure 3.2.9.c 
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Fig. 3.2.7. Exemple de profils de données corrigées sur une route du navire: a. gravimétrie; b. 
bathymétrie; c. correction d'Eotvos; d. vitesse (noeuds); e. cap du navire. 
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Fig. 3.2.8. Histogrammes des écarts aux noeuds corrigés pour les données bathymétriques. a. 
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Fig. 3.2.9. Histogrammes des écarts aux noeuds corrigés pour les données gravimétriques. a. 
CORINDON-COFUNDON; b. KRAKATAU-KRAKATAU; C. KRAKATAU- 
CORINDON 
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montrent un écart-type de 6.4 mGal et un écart  moyen de 1.7 mGal.  Cet écart moyen  est de l'ordre 
de grandeur de la  précision  des  données. 
Tous les données marines qui ont été sélectionnées et corrigées sont montrées dans la fig. 
3.2.10 La carte d'anomalie de Bouguer du détroit de la Sonde a été faite  en  utilisant ces données 
corrigées. D'autre part, nous avons vérifié que les données gravimétriques à terre sur les îles du 
Krakatau, sur la partie Ouest de Java et sur la partie Sud de Sumatra ont été rattachées dans le 
système de référence IGSN71. Nous avons  désormais un ensemble de données  bathymétriques et 
gravimétriques cohérentes qui vont nous servir à établir  les cartes présentées  ci-après. 
III. 3 Bathymétrie 
III.3. I Carte bathynlitrique 
La carte bathymétrique a été établie à partir  de toutes les  données de CORINDON IX 1983, 
de GEOINDON I 1984, de KRAKATAU 1985, de MENTAWAI 1991 (fig.3.3.l.a). Nous avons 
également  utilisé des données provenant  de la banque  mondiale  NGDC (fig.3.3.1.b). Toutefois, ces 
données provenant de campagnes  assez  anciennes  (1970-1978)  ne  sont  pas  de très bonne  qualité et 
n'ont été prises en compte que dans  les  zones où nous n'avions  pas d'autres données. Les contours 
de la carte ont été dessinés manuellement afin d'éviter d'éventuels artefacts lors d'interpolation 
automatique. L'équidistance est de 100 m (fig.3.3.2) 
Cette carte bathymétrique  st la première carte précise du détroit de la Sonde (cf. 
comparaison avec fig. 1.8). Elle  sera  utilisée  par la suite pour calculer la correction gravimétrique 
dans le chapitre ci-dessous. 
III. 3.2 Discussion 
Ainsi qu'il a été mentionné  précédemment, la bathymétrie du détroit de la Sonde est contrôlée 
par le contexte tectonique et volcanique de cette région. 
La partie Ouest du détroit de la Sonde  est  une  zone en dépression  et  présente un relief très 
irrégulier (jusqu'à 2000 m de  profondeur au Sud-Ouest de cette zone ). Elle  est  limitée à l'Est et à 
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Fig. 3.2.10. Les données gravimétriques: - les ‘données marines ont eté obtenues lors des 
campagnes C O W O N  IX et KRAKATAU 85; - les données à terre sont les 
données de la  campagne KRAKATAU 90 sur le complexe  du Krakatau, et sont les 
données de Nishimura et al. (1986) et de PPPG (Centre de Recherche et de 
développement pour la  Géologie,  Bandung,  Indonésie) sur Java Ouest et sur 
Sumatra  Sud. 
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Fig. 3.3.1 .a. Données  bathymétriques  obtenues lors des campagnes MENTAWAI 1990, 




Fig. 3.3.1.b. Données bathymétriques supplémentaires obtenues par les navires de différents 
pays dans le détroit de la Sonde. 
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bassins  ont été identifiés. Le plus  profond (Bl) se situe au  Sud et atteint une profondeur de près de 
2000 m. le deuxième  bassin @2) est plus large  mais  moins  profond (900 m) et présente un  fond 
plat. Au Nord, la profondeur de la baie de Semangko est quant à elle inférieure à 400 m. La 
profondeur plus importante du  bassin  Sud  peut être reliée à une subsidence  plus rapide. 
Le bassin  Sud se prolonge vers le  Nord  par  une  dépression  bathymétrique orientée Nord-Sud 
jusqu'à 6"s puis N150°E, parallèlement à la bordure  Ouest de la Baie de  Semangko. I1 se prolonge 
également vers le Nord-Est, par une  dépression  bathymétrique de direction N55"E qui se termine 
dans le bassin Nord. Cette dépression est bordée par des failles normales actuellement actives 
(fig.3.3.3) 
Les parties les  moins  profondes  au  centre de la zone en  dépression  peuvent être interprétées 
comme  des horsts. Les profondeurs sont de l'ordre de 200 m au Nord-Ouest de Panaitan (Hl), de 
50 m au milieu de la dépression (HZ) et de 200 m au Sud de l'île de Tabuan (H3). Ces trois zones 
hautes ainsi que l'ile de Tabuan (H4) sont alignées  selon une direction N160"E et séparent les  deux 
parties profondes de la zone de dépression. En ce qui concerne I'épaule Ouest du graben, qui 
prolonge vers le Sud la péninsule Ouest de Sumatra, elle a une profondeur de 40 à 50 m. Cette 
épaule appartenant à la zone avant arc de Sumatra se déplacerait donc vers le Nord-Ouest (Zen, 
1993). 
Nous allons voir la comparaison des gradients bathymétriques. Les pentes les plus fortes 
(19%) se situent dans  la partie Sud du graben,  sur les flancs Ouest et Est  (au  large  d'Ujung Kulon et 
Panaitan). Ces flancs sont nettement caractérisés par ce fort gradient ainsi que par une extrême 
linéarité  (fiig.3.3.2).  Ces caractères morphologiques  sont  une  indication  de  flanc actif. D'autre part, 
les données de sismique  réflexion  montrent  également que les  flancs du graben Sud sont 
actuellement  actifs. Dans la partie Nord, les  pentes  le  long  des côtes Ouest et Nord-Est de la baie de 
Semangko sont moins fortes (14%). 
La forme de cette bathymétrie révèle une géométrie d'un graben en pull-apart. Ce 
graben  est associé à une forte séismicité. La faille de Sumatra se termine actuellement dans ce 
graben. 
La partie Est du détroit de la Sonde  est  marquée par un relief  plutôt  plat dont la profondeur 
moyenne est de l'ordre de 50 m: 25 m en moyenne dans la baie de Lampung, 50 m à l'Est du 
Krakatau, entre 20 et 70 m au Nord d'Ujung Kulon. Elle est recoupée par la ligne volcanique 
N2O"E constituée par l'île de Panaitan, le  complexe du Krakatau, l'île  de  Sebesi,  l'île de Sebuku  et le 
Rajabasa. La zone la plus profonde est la caldeira du Krakatau (250 m) qui a été créée lors de 
I'éruption catastrophique en 1883. Au Nord du Krakatau, la profondeur est  parfois  inférieure à 20m. 
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Fig. 3.3.3. Nouvelle carte bathymétrique avec les  failles  dans le détroit de la Sonde. . - faille  normale 
isobathes ( intervalle 100 m) 
Cette faible profondeur est liée la n ise  en place des dép6ts de 1'6mption du %e&atau de 1883 
(@mus et Vincent, 1987; Sirgudsson et al.; 199%; voir partie B). 
Nous avons calcule sur chaque  point  de  mesure  l'anomalie  de Bouguer compl&e  (comprenant 
les corrections de terrain). Pour cela, nous avons utilis6 la carte bathymétrique décrite ci-dessus. 
Pour calculer  l'anomalie de Bouguer en mer,  nous  avons  utilis6 la formule  suivante: 
où g est  l'anomalie  observke 
y est l'anomalie théorique 
G est la constante de gravitation universelle 
p est la densit6 de réduction utilisée  pour la correction de relief 
pav est la  densit6 de l'eau 
d est la profondeur du fond de la  mer sous le point de mesure 
T est la correction de terrain 
Le calcul  de  la correction bathymktrique est ddtaill6 dans l'annexe II. La densite choisie  est de 
2.1 gkm-13. Cette densit6 est aussi utilis6e dans notre ktude gravim6trique pour le complexe du 
Krakatau  (voir la deuxitime partie). En  considerant  les  vitesses  de  sismique  r6flexion &assa1 et 
1989) ainsi que la nature des sédiments obtenus dans des carottages dans le d6troit de la Sonde 
uhadiono et Asikin, 1987), il apparaît  que la densit6 2.1 g'cm3 correspond à la  densith  moyenne 
des sbdiments  superficiels de cette région. 
Les valeurs  maximales de la correction de terrain (T) pour la bathymétrie de la zone sont de 14 
mGa1 au-dessus  de la partie la moins  profonde (100 m) au Sud de l'île Tabuan, de 7 mGal  au-dessus 
du flanc Est du graben Sud (à l'Ouest de l'île Panaitan)  et de 5 mGal en un point situé près de flanc 
Ouest du graben. Sur l'autre partie où la bathymetrie  est  relativement  plate,  la correction de relief 
est inférieure à ces  maxima. 
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La précision de la correction de bathymétrie est fortement liée au modèle numérique trois 
dimensions (3-D) de la  bathymétrie  (voir  Annexe II). Dans le détroit de la  Sonde, nous avons  réalisé 
un modèle bathymétrique numérique avec des contours tous les 100 m. Par exemple, pour une 
profondeur moyenne de 60 m dans la partie Est du détroit, nous calculons la correction de 
bathymétrie dans cet endroit à la profondeur 50 m. Compte tenu de l'approximation de 25 m 
maximum que nous faisons  sur  la  profondeur, nous obtenons une erreur maximale de l'ordre de 1 
mGal. Par conséquent, les erreurs sur  la  correction de Bouguer dans le détroit de la Sonde sont 
inférieures à 1 mGal.  L'estimation de l'erreur  finale sur l'anomalie de Bouguer (due à la  mesure  et à 
la correction  de Bouguer) est  donc de l'ordre  de 5 mGal. 
111.4.2 Carre d'anomalie de Bouguer 
La carte d'anomalie de Bouguer, pour une densité 2.1 g/cm3, est montrée sur la fig.3.4.1. 
Nous pouvons voir  les  différences  avec  la carte d'anomalie à l'air  libre (fig.3.1.8) dans la partie du 
détroit de la Sonde où le  relief  est très irrégulier. Dans la zone du graben  (bassin B I), les  valeurs  de 
l'anomalie de Bouguer sont  plus  grande  d'environ 60 mGal  au  Sud  et 30 mGal au Nord (bassin  B2) 
par rapport à celles de l'anomalie à l'air  libre. 
L'anomalie de Bouguer a une  valeur  moyenne de 70 mGal.  L'anomalie  négative  la  plus forte (- 
40 mGal) se situe au Sud-Ouest du détroit  de la Sonde.  Les autres anomalies  négatives (par rapport 
à la valeur moyenne)  sont  localisées  dans la  région  de Kota Agung au Nord-Ouest (25 mGal), au 
centre du bassin Nord B2 (45 mGal), à l'Est  du Krakatau B3 (40 mGal)  et au Nord d'Ujung  Kulon 
B4 (60 mGal). Dans la  baie de Semangko,  une  ligne  d'anomalies  négative  dans la direction  N130"E 
est très bien  marquée. Cette ligne  change  de  direction au  niveau du bassin Nord B2 et se continue 
vers  l'Est. Elle passe entre le  Krakatau  et  l'île  de  Sebesi, sous le  bassin Est B3 du détroit de la Sonde 
et se divise en  deux  branches:  dans  la  partie Nord de Java  Ouest et dans  la  mer de Java. Dans la 
partie Nord  de Java  Ouest  l'anomalie  négative  est  orientée E-O où des  failles d'âge plio-pleistocène 
ont été mise en  évidences  (Santosa, 1991). 
Cette anomalie négative semble prolonger la faille de Sumatra dans la baie de Semangko, 
jusqu'à la partie  Nord de  Java où les  failles  d'âge  piio-pieistocène sont localisées.  Elle  peut être la 
signature d'une zone active  dans le  passé.  Actuellement,  seule  la partie Ouest du détroit (le  graben) 
est active et la  faille de Sumatra  se  termine  dans  ce  graben. Cette observation est en bon accord 
avec  l'hypothèse de la migration vers l'Ouest de la zone  de transition entre la convergence 
frontale sous  Java  et oblique sous Sumatra (Zen, 1993). 
Sur la carte  de la fig.3.4.2, nous  pouvons  voir  la  corrélation entre les  failles  et  les  anomalies 
de Bouguer. Le flanc Ouest du graben est associé à un fort gradient de 12 mGal/km. Un même 
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Fig. 3i4.2. Carte des  anomalies de Bouguer  et  les  failles  dans  le détroit de la Sonde. 
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gradient de 12 m&Vlun est également  présent sur le flanc Est du  graben (à l'Ouest de Panaitan). En 
exminant la distribution des failles3 nous remarquons que les  failles associks i un fort gradient de 
l'anomalie de Bouguer sont concentrkes au  niveau  du graben dans la partie Ouest du dbtroit de la 
Sonde. Cette partie Ouest, qui est encore active, est donc marquée par de forts gradients de 
l'anomalie de Bouguer. 
Les failles A l'Ouest et au Nord-Est de  la  baie de Semangko,  sont  kgalement  soulignées  par un 
gradient de I'anomalie de Bouguer mais de valeur plus faible, 3-4 mGaVkm, que ceux du graben 
Sud. De mEme, l'amplitude de I'ansrnalie de Bouguer, dans la baie de Semangko, est de l'ordre de - 
25 meal, tandis que celle du bassin Sud est de -80 mGal. Cette différence d'amplitude peut &e 
eorrélée A une  subsidence plus rapide du bassin  Sud par rapport à la partie Nord. 
Quant à la valeur de l'anomalie de Bouguer,  elle  est  de 20 mGal  et de 45 mGal pour les bassin 
Sud (I311 et Nord (B2) respectivement (fig. 3.4.1). La cause de ces anomalies  peut &re liée à un 
fort remplissage de sCdiments  légers. En effet,  selon le modèle de sismique  réfraction proposé par 
Fatwan (1983), l'épaisseur des s6diments superficiels est de 2.8 km dans le bassin Sud, mais elle 
n'est que de 2.2 km dans le bassin Nord. Ceci est en accord avec le taux de subsidence  plus fort 
dans le bassin  Sud que dans le bassin  Nord (Lassa1 et al., 1989). 
La depression bathymttrique qui prolonge le bassin Sud dans une direction N55"E est 
soulignée  par une faible  anomalie  negative.  La  faille qui borde cette dépression au Sud est soulignée 
par un gradient  plus  faible que ceux  associé aux failles  normales sur le  flancs du graben. Toutefois, 
cette faille a i t& inteqrktie comme une faille active actuellement car elle presente une forte 
microsismicitk (Harjono? 1989; Diament et al., 199%). Nous interprttons  cette faible amplitude de 
l'anomalie (10 meal) comme liée à la jeunesse de l'activite de cette faille. L'ouverture de cette 
dépression  bathymktrique  serait donc récente  et  l'épaisseur de skdiments y serait  faible. 
Au centre du graben, des structures sont mises  en  Cvidence à la fois par une  bathymtitrie  faible 
de moins de 206 m (visible sur la carte bathymettrique), et par des maxima  d'anomalie de Bouper  
de 80-100 mGal. Nous interprétons ces structures comme des horsts, plus denses que les bassins 
environnants. 
Le bassin à l'Est du Krakatau est associé à une anomalie de 40 mGa1. Cette anomalie 
correspond à un fort remplissage  skdimentaire  (de  7000  m)  mis en évidence  par un forage pétrolier 
(Mulhadiono et Asikin, 1987). Ce remplissage sldimentaire serait lié à la subsidence du bassin de 
Sunda (à l'Est de Sumatra,  dans la mer  de Java) il y a 40 ma (Koesoemadinata  et Pulunggons, 1975; 
Budiarto, 1976)  ainsi qu'à la subsidence du dltroit de la Sonde  depuis 5 Ma . 
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Regardons maintenant  la  baie de Lampung.  Les  failles de la  baie de Lampung ont des  azimuts 
différents: sur la côte Ouest, elles sont orientées N-S, le long de la côte Nord-Est de  cette baie, 
l'azimut de la  faille  est N130"E. Pramumijoyo et Sébrier  (1991)  ont proposé que la  faille N130"N se 
poursuive jusqu'à  la  faille de Meramang à Java  Ouest. Une tendance de l'anomalie de Bouguer entre 
les deux failles pourrait correspondre à cette continuation. Par contre la faille de Meramang est 
faiblement  soulignée sur l'anomalie de Bouguer. 
Nous allons discuter maintenant le contexte volcanologique dans le détroit de la Sonde. 
Nishimura et al.  (1986) ont proposé que  l'anomalie  négative  au  Nord  d'Ujung  Kulon corresponde à 
celle d'une ancienne  caldeira âgée de 0.1 Ma. Cependant ne disposant  d'aucun  point de mesure en 
mer, leur anomalie  est  évidemment  mal  contrainte.  D'après notre carte d'anomalie de Bouguer (qui 
prend en compte des données marines), le minimum (fig.3.1.3) n'est pas centré sur la côte Nord 
d'Ujung  Kulon  mais  s'étend 40 km plus au Nord. Son  extension  est donc beaucoup plus grande que 
celle proposée par  Nishimura et al. (1986). Son origine  est  probablement  liée à la  présence  d'un fort 
remplissage  sédimentaire à cet endroit. En effet,  d'après  le  données du forage B-I-SX,  I'épaisseur 
des sédiments  serait de l'ordre de 5000 m (Mulhadiono  et  Asikin, 1987). De plus  le forage C-I-SX 
(Noujaim,  1976;  Mulhadiono  et  Asikin, 1987) situé  plus au Nord  donne une épaisseur de sédiments 
post-pliocène d'environ 3000 m. Nous proposons donc que cette anomalie négative révèle la 
présence d'un  bassin de forme rectangulaire.  En  outre, le  bord  Sud-Est  de ce bassin serait bordé  par 
la  faille de Sumur, associée à un fort gradient de l'anomalie  de  Bouguer,  environ 10 mGaVkm, 
En conséquence, nous interprétons l'anomalie  négative  située  au Nord d'Ujung  Kulon  comme 
l'effet de la  subsidence et des dépôts de  sédiments  postérieurs  au  Miocène. 
De même, l'anomalie négative située près de Kota Agung a été également interprétée par 
Nishimura et al. (1986) comme la signature d'une caldeira. En considérant la forme de cette 
anomalie, et les  anomalies  positives  qui  l'entourent, il apparaît  qu'elles  ne sont pas  comparables avec 
les  anomalies  des  caldeiras  dans  le détroit de la  Sonde. De plus, cette anomalie  négative est située 
entre deux failles normales, la prolongation du graben du détroit de la Sonde. Nous interprétons 
cette anomalie  négative de façon  analogue à celle  située au Nord  d'Ujung  Kulon:  elle  serait  créée 
par les dépôts sédimentaires  ayant  une  épaisseur  importante. 
Des anomalies de Bouguer positives se situent à Ujung  Kulon  et  sur  le  bord  Ouest du graben. 
Ces valeurs maximum sont de l'ordre de 120 mGal et soulignent probablement l'arc volcanique 
oligo-miocène  (Katili, 1973, 1975). Une autre anomalie  positive  d'amplitude  plus  faible  (90  mGal), 
est située à l'aplomb  de  la  péninsule  centrale  de  la côte Sud  de  Sumatra (entre la  baie de Semangko 
et la baie de Lmpung), oii l'on trouve des  roches volcaniques oligo-miocène B mioche sup6rieur 
(carte g6ologique, 
La Signe volcanique N20"E est marquCe par un dignement d'anomalies positives. Ces 
anomalies sont localisbes sur les îles de Panaitan, Krakatau et Sebesi-Sebuku et peuvent Gtre 
expliqudes par un substratum volcanique plus dense que les sCdiments environnants. On peut 
dgalement remarquer une  autre anomalie  positive sur cette ligne entre Krakatau et Panaitan qui n'est 
associee B aucun  relief  bathymktrique.  Une  modklisation de cette anomalie sera exposCe plus loin 
Em conclusion, ila carte de l'anomalie de Bouguer met en dvidence des bassins qui sont 
ns le graben Sud rakatau (B3) et au 
lon (B4) ainsi  que des horsts A substratum plus dense dans le graben. Elle montre 
d'autre part, Ikp continuit6 de la ligne volcanique 
afin de sCparer les effets profonds et superficiels, des cartes d'anomalie prolongée ont 6tC 
calculdes. 
Le chmp prolong6 en direction  verticale (z) est le champ calculi B l'altitude z. N'oublions pas 
que la prolongation du champ  suivant z peut  s'effectuer  soit vers le haut  soit  vers le bas. 
Nous allons calculer le  champ  prolong6  vers le hau.t. Si g est le  champ sur le plan  des points 
de mesures,  l'anomalie  moyenne g'(r) (sur le cercle  de  rayon r)  est alors, 
eo = arc de cercle 
Sur un point en altitude + z, le champ est: 
(3.4.1) 
(3.4.2) 
Laporte (1963) a propos6 une méthode de calcul qui permet de définir analytiquement la 
prolongation du champ. 
Le champ prolong6 vers le bas et celui  vers le haut sont li6s  par la formule suivante; 
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(3.4.3) 
Le membre de droite ne converge  pas toujours. Dans la  pratique,  on ne calcule pas les  termes 
supérieurs  au degré 2. 
Nous avons calculé  le  champ.  prolongé  vers  le haut, aux  altitudes 5 km, 10 km, 15 km, et 20 
km, pour analyser  les  grandes  longueur  d'onde de l'anomalie de Bouguer. Les cartes 
correspondantes sont présentées (y  compris  une carte d'anomalie de Bouguer à la  même  échelle) sur 
les  figures  suivantes:  fig.  3.4.3.A,BYC,D (en couleur) et fig.3.4.3.a,bYc,d,e .
Les amplitudes des anomalies  prolongées  vers  le  haut,  qu'elles  soient  minimales ou maximales, 
sont plus faibles (voir fig.3.4.3.a, f1g.3.4.3.b~ fig.3.4.3.q fig.3.4.3.d et fig.3.4.3.e) puisque l'on 
s'éloigne des sources. Pour la même raison, plus le calcul de la prolongation vers le haut est fait 
pour un z grand, plus  les  anomalies de courtes  longueurs  d'onde  disparaissent. 
Sur  la carte prolongée à 5 km (fig.3.4.3.b),  nous  identifions  clairement trois bassins;  le  bassin 
Nord @2), le  bassin à l'Est du Krakatau  (B3)  et le  bassin  au  Nord  d'Ujung  Kulon 034). Par contre, 
le bassin Sud @l) est situé sur une zone de gradient. L'amplitude maximale de l'anomalie par 
rapport aux épaules est de -50 mGal. Les anomalies positives le long de la ligne volcanique ont 
disparu, ce qui  confirme  leur  origine  superficielle. 
Sur la carte prolongée à 10 km (fig.3.4.3.~)~ l'amplitude de l'anomalie du graben Sud devient - 
30 mGal.  L'anomalie  négative  orienté N13O0E dans  la  baie de Semangko est clairement  visible.  Elle 
se prolonge vers l'Est  en  s'élargissent au dessus au bassin  B3. Le minimum au Sud du graben  est 
nettement  marqué. Par contre, l'anomalie  négative au Nord  d'Ujung  Kulon (B4) a presque disparu. 
Sur les cartes prolongées à 15 km et 20 km (fig.3.4.3.d  et fig.3.4.3.e), l'anomalie de Bouguer 
du graben a presque disparue ainsi que celle dans la Baie de Semangko. I1 ne reste que la 
continuation de l'anomalie  négative du Sud-Ouest à l'Est du détroit de la Sonde. 
Les cartes de l'anomalie de Bouguer  prolongées à 5 km et 10 km confirment la 
prolongation de l'anomalie négative venant du Nord-Ouest de la Baie  de Semangko à l'Est 
du détroit de la Sonde. Sur les cartes prolongées à 15 km et 20 km, seule la branche Est- 
Ouest de cette  anomalie  joignant le bassin  Nord du graben B2 (encore actif actuellement) au 
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Fig. 3.4.3.a Cartes de l'anomalie de Bouguer. 
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Fig. 3.4.3.b. Carte des  anomalies de Bouguer  prolongée  vers le haut à 5 km. 
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Fig. 3.4.3.c. Carte des  anomalies de Bouguer prolongée vers le haut à 10 km 
+ + anomalie positive - - - anomalie negative 
93 DETROIT DE LA SONDE 
Fig. 3.4.3.d. Carte des  anomalies de Bouguer prolongée vers le haut à 15 km 









Fig. 3.4.3.e. Carte des anomalies de Bouguer prolongte vers le  haut à 20 km. 
+ 3. anomalie  positive - - - anomalie ntgative 
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III. 4.4 Anomalie  régionale et résiduelle 
Nous avons  calculé  l'anomalie  régionale par la méthode polynomiale de degré 5 pour effectuer 
une comparaison avec l'anomalie prolongée vers le haut. La carte d'anomalie régionale de degré 5 
(fig.3.4.4.a) ressemble à la carte prolongée à 20 km. Néanmoins,  la forme de l'anomalie  régionale 
est plus "lisse" que celle de l'anomalie  prolongée.  L'anomalie du bassin à l'Est du Krakatau est très 
bien marquée sur les deux cartes. Par contre les anomalies du graben Sud et du bassin au Nord 
d'Ujung Kulon ont  disparu. 
L'anomalie résiduelle (fig.3.4.4.b) a été calculée à partir de l'anomalie totale (l'anomalie de 
Bouguer) moins l'anomalie régionale précédente. Les anomalies positives au Sud de Java et à 
l'Ouest du détroit de la Sonde sont  liées à l'arc volcanique  miocène. Les anomalies  positives situées 
entre le volcan Rajabasa et l'ile de Panaitan  correspondent à la  ligne  volcanique N20"E. 
III. 4.5 Inversion de l'attonlalie au Sud-Ouest du Krakatau. 
L'anomalie positive au Sud-Ouest du Krakatau se situe sur la  ligne  volcanique N20"E 
(fig.3.4.1). La carte détaillée de cette anomalie  est montrée sur la fig.3.4.5. Pour avoir  des 
informations sur la profondeur et la densité de la source, cette anomalie a été étudiée par la 
méthode spectrale (Spector et Grant, 1970; Hahn et al., 1975; Pal et al., 1978; Dimitriadis et al., 
1987) et par la méthode inverse du corps idéal  (Parker,  1974,  1975; Cuer et Bayer,  1980;  Huestis, 
1986; Ander et  Huestis, 1987). 
L'analyse spectrale a été utilisée pour estimer la profondeur des sources. Sur une grille à 
intervalle constant de N x N points, l'anomalie de Bouguer est transformée dans le domaine 
fiéquentiel en  utilisant une transformée de Fourier  bidimensionelle. 
Pour le  point de grille  x,y ; 
où DX = pas de la  grille 
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Fig. 3.4.5. Carte montrant une  anomalie de Bouguer positive (en  mGal) entre l'île de Panaitan 
et l e  Krakatau. 
Si on pose : 
(T," est l'amplitude d'une onde avec une longueur d'onde DX. N / (k2 + m2) et une 
frlquence F = ( k 2  + m2) 
1'Cquation (3.4.4) peut Etre remplacee par: 
(3.4.5) 
Afin de calculer le spectre radial,  on  calcule  d'abord  le spectre d'inergie 2-B SB( / ,  J )  par 
s P ( I , J ) = [ m ( 1 , J , ) *  + x r ( / , J ) * ]  (3 i . 6 )  
où XR(1,J) et XI(1,J) sont respectivement les parties réelle et imaginaire de g(x,y) de 
I'equation (3.4.4) au point  (1,J). 
Le spectre radial est calculé en superposant le spectre 2D A un rayon dont le centre est le 
point (I ,  1) gauche en haut de la grille. Par convention ce point centre a la frequence la plus 
basse  (Dimitriadis et al., 1987). 
Une fois que le spectre d'energie 1D (spectre radial) est calcule,  l'estimation de la 
profondeur se fait par regression linlaire entre le spectre d'energie  et le nombre d'ondes k. Si k 
est un nombre  d'onde, S(k) le spectre d'energie  et d la profondeur, nous avons, 
ln S(k) = -2kd (3.4.7) 
La taille de la grille doit Stre environ  six fois plus  grande que la profondeur cherchie afin 
d'avoir 90% de l'information (Ryan et Hinze, 197&), par exemple il faut que la grille fasse au 
moins 90 km x 90 km pour atteindre une profondeur maximum de 15 km. Selon Cianiara et 
Marcak (1 976), la plus petite profondeur donnée par  l'analyse de spectre est de 0.4 DX (DX=pas 
de la grille). Notre grille fait 40 km de long sur 28 km de large avec un intervalle de 0.5 km. 
Nous pouvons donc mettre en  évidence  des sources dont la profondeur est comprise entre 200 m 
et 5 km. 
Les résultats de cette analyse du spectre donnent une profondeur moyenne du corps 
perturbateur vers 3 km (fig.3.4.6). 
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Fig. 3.4.6. Courbe de l'analyse  spectral pour estimer  la  profondeur de l'anomalie. 
Ea méthode de l'inversion du corps idtal  est prksenté dans l'annexe II. Par  cette méthode, 
nous avons trouv6 la densit6 du corps idCd pour une certaine profondeur. Les densites cdcul&es 
par l'inversion  du corps idkd en fonction de la profondeur sont prksentées dans la  fig.3.4.7. La 
densité du corps idkal augmente fortement lorsque la profondeur du toit du  modhle est 
supkrieure B 2.5 km. 
Ea modélisation de I'anomdie gravimitrique sur les ?les du Kmkatau (voir deuxikme partie) 
a conduit B la présence d'un  substratum  volcanique de densite moyenne 2.6 dcm3 sous le volcan. 
Nous  proposons  une  densité similaire  pour cette intrusion. Comme  l'anomalie de Bouguer a kt6 
calculCe pour une densit6 de 2.1 gkm3 le contraste de densite du corps est de l'ordre de 0.5 
g/cm3. 
Les résultats  obtenus  sont prksentés dans la fig.3.4.7. Si l'on reporte la profondeur de 3 km 
trouvCe par la méthode de spectre, nous  obtenons un contraste de densite supirieur A 0.80 $/cm3 
ce qui n'appara3  pas raisonnable. La profondeur 3 km obtenue par la mithode  spectrale est en 
fait une profondeur moyenne fortement contr61Ce par la largeur et l'épaisseur du corps (Spector 
et Grant, 1970). Le  toit du corps doit  donc être moins profond que 3 k m .  La gComttrie du corps 
idéal, dont la profondeur du toit est  de 2.5 km (contraste densité 0.55 g/cm3), est présentde dans 
la fig.3.4.8. Le corps du modèle s'étend jusqu'g la profondeur 6 km.  Comme attendu, avec cette 
mkthode, la gdomitrie du corps idtal obtenue a une fome d'entonnoir. Si la gkométrie d'une 
intrusion correspond i un entonnoir renversd ou à un cylindre,  le contraste de densité pour une 
telle gkom&ie doit Ztre plus grand  que  celui  obtenu par l'inversion du corps  idial  (pour la même 
profondeur du toit).  Pour ces raisons,  nous proposons que la profondeur la plus appropride est 
de  2.4 km avec un contraste de densité de 0.5 &m3 (voir fig.3.4.7). 
Par ailleurs, l'anomalie gavimttrique positive situ& entre l'ile de Panaitan et le Krakatau 
montre une  bonne corrklation avec  l'anomalie  magnétique enregistrée en m6me temps lors de la 
campagne C O W O N  IX 1983. La figure 3.4.93 prdsente les prsfils gravimétrique, 
bathymktrique et magnktique enregistrés au dessus de cette  structure. 
Nous avons utilis6  lagéomdtrie approchée du corps deduit de la modélisation 
gravimétrique (m6me taille  et m6me profondeur) et avons calculé le champ magnétique cr6t par 
l'aimantation rémanente. Une aimantation  de  direction  parallkle au champ magnitique actuel dans 
le détroit  de la Sonde ( dkclinaison O' et inclinaison  -33.5')  rend très bien compte  de l'anomalie 
observée (fig. 3.4.9.b). Il apparaît ainsi que aimantation de  cette  structure a kt6 acquise pendant 
une période normale du champ  magnetique. Du fait du bon  ajustement de l'anomalie magnetique 
en utilisant une aimantation de direction parallèle au champ actuel, nous proposons que cette 
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Fig. 3.4.9.a Profil SSE-NNO enregistré lors de la campagne CORINDON IX au-dessus de . 
l'anomalie localisée entre l'île  d   Panaitan et le Krakatau: a. l'anomalie 
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Fig. 3.4.9.b Modèle magnétique de sources dans le champ actuel ($&clinaison O" et inclinaison - 
3 3 . 5 O ) .  
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intrusion volcanique se soit  probablement  mise en place  durant la dernière période normale du 
champ  magnétique, soit entre l'actuel et 0.7 Ma. 
Ainsi, la modélisation des anomalies gravimétriques et magnétiques  met en évidence 
la présence d'un corps dense et aimanté, situé à une profondeur de 2.4 km, que nous 
interprétons comme  une intrusion volcanique récente. Cette intrusion volcanique localisée 
entre l'île de Panaitan et le complexe  Krakatau montre la continuité de la ligne volcanique 
N20°E. 
En considérant les âges le long de la ligne volcanique N2O"E (voir Tableau 1, Ch. I), la 
mise en place de l'intrusion  volcanique (0.7 Ma) au  Pléistocène se fait à la  même époque que 
Sebesi, Rajabasa et Sukadana. Nous pouvons donc donner une série des âges de Panaitan, 
intrusion au Sud Ouest du Krakatau, Krakatau, Sebesi, jusqu'à Sebuku comme suit: Pliocène, 
Pléistocène, Actuel, Pléistocène, et  Pliocène.  On  peut  remarquer  une  symétrie de I'âge le long de 
cette ligne par rapport au  volcan actif Krakatau. 
III.4.6 Modélisation  directe (2.5 0) de  l'anonralie sur le graben Sud 
Pour  cette étude, nous avons choisi  les  profils 9 (profils  34  selon  Lassal et al., 1989) et 12 
orientés E-O (Fig. 3.1.5). Ils coupent le graben Sud du détroit de la Sonde. Une étude de la 
subsidence a déjà été effectuée sur ces  profils  (Lassal  et  al.,  1989;  Lassal, 1991). Par ailleurs  ces 
deux  profils sont perpendiculaires à un profil  de  sismique  réfraction  effectué lors de la campagne 
Corindon 1983. 
A partir du modèle de vitesses de sismique réfiaction présenté dans la fig.3.1.6.a et la 
fig.3.1.6.b, nous avons déterminé les densités des différentes couches de sédiments selon les 
courbes établies par Nafe et Drake (1957, 1960). Les différentes densités en fonction de la 
profondeur et de la vitesse sont présentées  dans le  tableau 3.4.1. 
Tableau 3.4.1 Modèle de sismique  réfraction 
Profondeurs (km) nature densités (g/cm3) Vitesses (kds)  
0.0-2.8 
sédiment 2.15 2.6 2.8-3.9 
sédiment 2.08 2.35 
3.9-5.3 
croûte inférieure  2.97 6.8 >5.3 
croûte supérieure 2.64 5.5 
Le modble de croûte utilise pour l'étude de sdisrnologie  (Marjono et al. 1991) est montr6 
dans le tableau 3.4.2. La limite  croûte-manbeau (?doho) se situe i une profondeur de 22-24 km. 
Tableau 3.4.2 Modble  skisrnique 
Notre modCle de densité dans le graben est une combinaison des modCles de sismique 
rifraction (pour une profondeur maximum de 7 km) et de séismologie (pour une profondeur 
allant au-deli de 7 km). Ce modèle est montrk dans le tableau 3.4.3. Nous avons rCalis6 une 
modiiisation à deux dimension et demi (2.5D) de l'anomalie gravimétrique. L'extension Nord- 
Sud du modèle est contrainte par la carte bathymétrique et la carte de l'anomalie de Bouguer. 
Tableau 3.4.3 Modèle de la crocte du graben 
Au centre du graben la densit6  est  faible,  parce  qu'elle  correspond ,à des sediments actuels. 
En interprktant les coupes de sismique  reflexion,  on remarque que l'épaisseur des sédiments est 
maximum au centre du  graben  (voir  fig. 3.4.10). Ceci nous laisse supposer que la subsidence à 
cet endroit est la plus forte. L'apport des dépôts se  faisait en  même temps que la subsidence, par 
un processus synsédimentaire. 
Compte tenu du fait que la zone du détroit de la Sonde subit un régime  en extension (voir 
chapitre I), nous voulons savoir si la croûte a été amincie ou s'est  effondrée. Nous avons donc 
fait  deux modèles pour comparer les  hypothèses  d'une  remontée ou d'un approfondissement du 
Moho. Ces  deux modèles de Moho ont été calculés pour les profils 9 et 12. Les figures 3.4.11 .a 




Fig. 3.4.10. Profil sismique réflexion (Lassa1 et al., 1989) enregistré en même endroit que le 
profil 9. 
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Fig. 3.4.11 Modèles du  graben: a. Profil 9 avec une croûte amincie; b. Profil 9 avec une croûte 
effondrée; c.  Profil 12 avec une croûte amincie; d. Profil 12 avec une croûte effondrle. 
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Fig. 3.4.1 1 (suite et fin) ' 
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et 3.4.1'I.c correspondent au  cas du Moho soulev$ c'est-&dire une crofite inf'Crieure amincie. Le 
ohs s'ab&issmt, c'est-&dire le cas de la crdte  idideure effondrke, est illustrée par 
lesfigures3.4.11.b et3.4.11.d. 
A partir des donnees de skismologie, nous avons mis la limite de la croûte infirieure 
(hdoho) k la profondeur moyenne de 24 Bun. Nous avons postulC apriori que la forme du gaben 
nous dome ]la georn6trie du oho (soulevk ou descendu). Le oho descendu suit la forme du 
graben tandis que le Moho soulev6 suit la forme inverse (voir fig.3.4. 'I 1 .b et fig.3.4.11 .a). 
Les mod6les du ofno soulev6 et du sho descendu donnent un kcart d'anomalie 
gravimktrique totale de l'ordre de 25 mGal avec un contraste de densité cro0te-manteau de 0.4 
gcm3 et avec  une tipaisseur de 2 km. Nous avons cherché à ajuster sur ce profil les variations 
relatives de I'anomalie et non son  amplitude  absolue.  C'est pourquoi  nous ne tenons pas compte 
de  cet Ceart de 25 mGal. La comparaison entre les anomalies gravimitriques calculkes pour les 
deux modèles et les donnCes, nous indique que le modèle du Moho descendu semble mieux 
ajuster les données. On peut cependant faire deux remarques: 
- La densit6 2.8 g/cm3 (cf. Tableau 3.4.4, pour la crocte infkrieure est assez grande. De plus, 
puisque nous n'avons pas de contraintes sur le modtile,  (c'est-A-dire  pas de donnkes de sismique 
rCflexion au-delà de la profondeur 2.5 km et &galement parce qu'elles sont en dehors de notre 
zone de modde),  nous  ne pouvons  pas  augmenter la densit6 au niveau des Cpaules Ouest et  est 
du modble. La densit6 de 2.8 ghm3 dkterminke  ci-dessus est dsne la borne supérieure pour le 
modde de densirk. 
Tableau 3.4.4 Les densitks de la croûte 
Ir 
1) Le Pichon et Sibuet, 1981 
2) Adighije, 1.98 1 
3 )  Jones et al., (1 992) 
- L'éPaule Est du graben (fig.3.4.11 .a ) est  moins  bien ajustée. 
En conclusion, ces modèles montrent que la forte anomalie négative dans le graben est 
essentiellement contrljlke par les dépôts superficiels. Cependant les structures superficielles 
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n'expliquentpas la totalité de l'anomalie. Le modèle  avec un Moho "descendu " ajuste  mieux 
l'anomalie observtk  Ce modèle  est  en bon d'accord  avec une extension de Qpe "passif '. 
Comme ces modèles sont bien contraints par les données de sismiques réfraction et 
réflexion, nous allons faire une comparaison  des  modèles pour voir les  indications de la 
subsidence entre les  profils 9 (P9) et 12 (P12).  En ne considérant que la base des couches ayant 
chacune une densité différente  (figures 3.4.12.a et  3.4.12.b), nous allons  calculer  les écarts entre 
la profondeur de la base des couches sur les  épaules  (Ouest et Est) et celle  au centre du  graben. 
La base de la couche de densité de 2.64 g/cm3 , correspond à la  limite croûte supérieure-croûte 
infërieure. Nous avons donc uniquement le modèle de la croûte supérieure. Ces écarts figurent 
dans le tableau  suivant. 
Tableau 3.4.5 
Les différences entre les écarts de la base de 2 couches consécutives correspondent aux 
variations d'épaisseurs de ces couches. Ces variations permettent d'estimer l'existence de la 
subsidence au sein de chaque couche.  Chaque couche des  sédiments  a été déposée durant une 
période pendant  laquelle une subsidence  était  active.  Si  la  différence entre ces écarts est nulle ou 
négative, il n'y a pas eu de subsidence  pendant cette période. 
La partie située près de l'épaule Est du profil 9 (P9) présente une subsidence qui a 
commencé à la période de la  mise  en place de la couche de  densité 2.64 &/cm3 (écart de 5250 m), 
la différence avec l'écari de la couche située au-dessus est de 650 m. Cette subsidence a été 
probablement  suivie après par d'autres  périodes de subsidence jusqu'à maintenant. Ensuite, pour 
la partie située près de l'épaule Est du P12, la subsidence  semble avoir commencé à la période 
Ouest PROFIL 9 Es 1 a 
I 
I l I 1 I 1 1 I 1 I I l 
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Fig. 3.4.12 (suite et fin) 
pendant laquelle la couche de densite 2.15 &m3 ( "art de 4460 m) &tait dCposée. De mSme, 
pour la partie situie p r b  de I'6pauPe Quest  du P9, I'bcart de 3560 m semble  aussi montrer un 
edoncement depuis cette période. Enfin,  la partie située prks de 1'Cpaule Ouest du Pl2 semble 
s'edoncer seulement pendant la  derni6re période ('pour la couche  de densité 2.68 g h - 1 1 3 ~  1'ica-t 
est de 3850 ml. 
Par consequent, ces r6sultat.s (Tableau 3.4.5) semblent donc indiquer que la subsidence, 
marquCe par les  failles  normales, dans le graben Sud du $&oit de la  Sonde, a commence dans la 
pxtie Sud du flanc Est ensuite dans la partie Nord du flanc Est (P12), la partie Sud (P9) du 
flanc Ouest, et e d n  dans la partie Nord du flanc Quest (3'12). Comme la datation de chaque 
couche n'a pas i té  effectuie, sauf pour les couches très superficielles qui ont Ctk datées du 
Miocène, nous ne pouvons pas donner des iges correspondant tous ces phénombnes. Une 
forte subsidence se produit le long de tous les flancs, qui forment le graben, pendant la 
dernikre phriode (couche de densit6 2.08 g / c d  dans les mod2les) avec  une  valeur  d'environ 
2360 m. Dans la partie Quest du ditroit de la  Sonde, la subsidence a Cté tr6s importante depuis 5 
Ma (Lassa1 et al., 1989) ce qui  correspond A la pCriode de naissance du graben. 
Une caractCrisation de la lithosphkre mCcanique  en terme de rigidit6  flexurale a CtC r6alisée 
en  utilisant la m6thode de coherence (klc Nutt, 1979; Ksgan et al., 1985; Forsyth, 1985; Ebinger 
et al., 1989; Bonvalot, 1996; Poudjom-Djomani,  1993). La coherence est un facteur de 
condation entre l'anomalie de Bouguer et la topographie dans le domaine spectral, elle  permet 
de quantifier  la  ressemblance entre la gravimétrie et  la  topographie en fonction de la Ionpeur 
d'onde. Cette corrélation dkpend  de  la  distribution des charges (en surface et en profondeur), et 
de la  rigidit6 de la plaque. 
La rigidité flemrale D est reliCe B I'épaisseur  Clastique Te par la relation: 
(3.4.8) 
où E est le module d'Young = 6 . 5 ~ 1 0 1 ~  N/m2 
u = le coefficient de Poisson = 0.25 
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- Pour une plaque non rigide (Te tend vers O), les charges de surface donnent lieu à la 
formation  d'une racine de compensation. La cohérence  tend  alors vers 1 (fig. 3.4.13). 
- Pour une plaque très rigide (Te tend vers E),  quelque  soit la position de la  charge,  la 
plaque ne  sera  pas déformée. I1 n'y a pas de corrélation et la cohérence tend donc vers O (fig. 
3.4.13). 
- Dans le cas intermédiaire,  la  valeur de la  cohérence  est fonction de la longueur  d'onde. A 
grande longueur d'onde, les charges ne sont pas supportées par la rigidité de la plaque, la 
cohérence tend vers 1. Par contre, la cohérence tend vers O à courte longueur d'onde, car les 
charges  appliquées ne diiforment  pas  la  plaque. La longueur  d'onde de transition entre ces  deux 
extrêmes permet d'estimer la rigidité. 
La cohérence est  estimée  par  la  formule: 
(3.4.9) 
k = le nombre  d'onde, B ( k )  = les  transformées des données topographiques en fonction de 
k, G ( k )  = les transformées des données gravimétriques en fonction de k, * = le complexe 
conjugué et 0 = la  moyenne  sur  des  anneaux  dans  le  domaine spectral. 
Pour minimiser le bruit, Munk et Cartwright (1966) et McKenzie et Bowin (1976) ont 
proposé d'utiliser  la  formule: 
C ( k )  = nCo(k) - 1 
I l -  1 
(3.4.1 O) 
où n est le  nombre  d'onde  discret  dans une bande  de fiéquence donnée. 
Nous avons utilisé cette approche  pour  estimer la  rigidité  de  la  lithosphère  dans  la  région 
du détroit de la Sonde. Nous avons  une  grille de 61x57 points  'avec un pas  constant de 2.5 km, 
soit  une superficie de 150x140 km. I1 faut noter que cette taille de grille  est la  limite  inférieure 
pour  l'application de  cette méthode. 
La  figure 3.4.14 présente  les  résultats du modèle de cohérence. Les valeurs  de la cohérence 
observées pour les plus petites longueurs d'onde sont nulle. On peut voir ainsi que la densité 
choisie pour la correction bathymétrique est bien représentative dans niveaux superficiels. Ces 
résultats montrent que la cohérence observée' est bien ajustée par une courbe de cohérence 
Plaque rigide : pas de eorrdation,  cohirence n'end vers O. I 
0 0   0 0 0 0 0 0 0  0 0 0   0 0 0 0 0 0 0  0 00  0000000  0 O 
0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 o 0 0 0 0 0 6 0 0  
0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 C J  
BO 0600000  O O 0  0000000  0 60 0006606 O 0 
Plaque non rigide:  bonne corrilation, colzirence tend vers 1. 
h d i c  ekB o w s  
I 
- 
0 000600Q 6 0 0   0 0 0 0 0 0 0  0 0 0  6 0 0 6 0 0 0  O 0 
Fig. 3.4.13 Modèle des plaques  rigide et non rigide (Poudjom-Djomani, 1993) 
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longueur d 'onde  (Itn-1.) 
Fig. 3.4.14. Cohérence obtenue à partir de l'anomalie de Bouguer et de la topographie du 
détroit de la Sonde. 
E s 
théorique correspondant à une Cpaisseur élastique Te relativement  faible (1.5 -t 6.5 km) pour une 
Cpaisseur de la croQte Tc de 2% h. Cette valeur Tc a C t i  choisie d'aprbs les donnCes de 
sismologie @arjono et al., 1991). Nianmoins, l'inversion de la cohérence observie est peu 
sensible aux variations de ce  parm6tre (Psudjom-Djomani, 1993) et nous obtenons la rnsrne 
valeur de Te pour Tc variant entre 19 et 25 km. 
Un point enpkrimental, pour une longueur d'onde de 57 km (fig. 3.4.14) prisente une 
valeur aberrante. Cette longueur d'onde correspondrait au signal du  graben où nous avons w que 
la bathp6trie et l'anomalie de Bouguer étaient positivement con6lCes contrairement B ce que 
pridisent les modèles micaniques de plaque mince. I1 est donc logique de  trouver  pour  cette 
longueur d'onde, une valeur de cohérence aberrante. 
Le modèle  thCorique ajuste bien  la  cohCrence observie, mais le modèle de plaque continue 
ne  correspond  probablement pas au cas du ditroit de la Sonde qui est caractCrisC par une zone de 
faille  majeure. Un modble plus complexe pourrait &re ridisi dans l'avenir. 
ette modClisation montre donc que la l i thosphh dans Ia rtigion du dCtrsit de Ia 
Sonde est caracterisCe par une Cpaisseur Ciastique P lativement faible (Te=P.S km); ceci est 
probablement liC B la prCsence des failles crCCes par I'e tension dans le ditroit de la Sonde. 
Le graben,  quant i h i ,  a une  ~Cponse spicifique. 
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CONCLUSIONS 
Les nouvelles données bathymétriques et gravimétriques obtenues dans le détroit de la 
Sonde dans le cadre du programme de coopération  Franco-Indonésien  ont  permis  la  réalisation de 
deux cartes: une carte bathymétrique  et  une carte de  l'anomalie de Bouguer et les cartes associées 
(prolongées,  régionales,  résiduelle). 
Comme  ces  deux cartes sont  situées  dans  une  région  clef pour la  géodynamique de la  région 
(Zen, 1983), elles peuvent être utilisées pour mieux contraindre la géodynamique de l'Ouest 
Indonésien. Par ailleurs, cette zone en plein  développement a un  grand  intérêt  économique. 
L'analyse et la  modélisation des données  bathymétriques  et  gravimétriques nous ont  permis 
de compléter la connaissance des contextes géodynamique et volcanologique du détroit de la 
Sonde. La bathymétrie du détroit de la Sonde présente une dépression à l'ouest set une zone 
relativement plate à l'est. La carte des anomalies de Bouguer montre clairement l'existence du 
graben ainsi que les failles normales dans cette région. La modélisation du graben a permis de 
caractériser la  subsidence et d'étudier  la structure profonde de la croûte. En  utilisant la carte des 
anomalies  de  Bouguer, nous avons pu  localiser  et  modéliser une intrusion  volcanique. 
- La géodynamique 
Dans la partie ouest du détroit de la Sonde, la forme de la bathymétrie et la linéarité des 
flancs montrent une géométrie d'un graben en pull-aparf. Les flancs du graben présentent des 
fortes pentes, 19% sur les  flancs  est  et  ouest  situés au sud, 14% sur  les  flancs ouest et nord-est 
dans la Baie de Semangko. La linéarité  et  les fortes pentes sont caractéristiques des flancs  actifs. 
Ceci est en accord  avec  les  données  de  sismique  réflexion qui montrent  que  ces  flancs  sont encore 
actifs. De plus, la zone du graben  est  caractérisée par une forte séismicité. Ces données 
confirment que la faille de Sumatra venant du nord-ouest du détroit de la Sonde  se termine 
dans ce graben. 
Les failles normales situées sur les flancs du graben sont marquées par un fort gradient 
gravimétrique  de l'ordre de 12 mGal/km.  Celles  situées sur le pourtour du détroit de la Sonde sont 
soulignées par des gradients relativement faibles, entre 3 à 4 mGal/km. Cela confirme le rôle 
prépondérant  des  failles du graben  dans  I'évolution  actuelle. 
Sur la carte de  l'anomalie  de  Bouguer,  l'anomalie négative qui prolonge la faille de Sumatra 
dans  la  baie de Semangko,  continue à l'est et  amve dans la partie nord  de  Java où des  failles  plio- 
pleistocènes sont localisées. Cette continuité est bien mise en évidence sur les cartes d'anomalie 
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prolongée à 5 km et 10 km, où on voit que l'anomalie  négative  arrive  bien à l'est  du détroit de la 
Sonde. Comme  la faille de  Sumatra se termine  dans le graben,  cette  continuité  de  l'anomalie 
gravimétrique semble confirmer que l'activité tectonique liéé à la transition entre la 
convergence frontale sous Java  et oblique sous Sumatra migre  vers  l'ouest. 
Par ailleurs, on remarque que ce graben est de petite dimension, 33 km de large (au sud) et 
200 km de long. Par contre l'amplitude de l'anomalie de Bouguer est importante (-80 m a ) .  Ces 
valeurs sont bien corrélées avec l'épaisseur  des  édiments du graben (environ 6 km). La 
comparaison de ces paramètres avec ceux des autres zones de rifts confirme la nature 
continentale du  détroit  de la Sonde. 
Les modélisations gravimétriques sur le graben  indiqueraient que la croûte n'est pas amincie 
sous le graben. Ceci favorise un modèle "passif' pour l'extension. En  plaçant le détroit  de la 
Sonde  dans son  contexte  géodynamique,  ce  résultat  confirme que l'extension dans le détroit 
de  la  Sonde est uniquement  due  au déplacement  vers le nord-ouest de la zone  avant-arc  de 
Sumatra. 
Dans les  modèles du graben, la  base de la  couche de densité 2,64 gkm3 est  une limite entre 
la croûte superficielle et la croûte infiérieure.  En  considérant  les  bases des couches dans  la croûte 
idérieure, on remarque des écarts de profondeur entre les épaules et le centre du graben. Ces 
écarts  sont les témoins d'une subsidence. La variation  d'épaisseur de ces couches, qui  donne  une 
amplitude de la  subsidence,  peut être calculée à partir de  ces écarts. En étudiant la  subsidence de 
chaque couche, on  en  déduit une cinématique du graben  sud  comme suit: une première subsidence 
sur la partie sud qui se poursuit dans la partie nord du flanc est, une  deuxième localisée dans la 
partie sud  puis  dans  la partie nord du flanc ouest. Enfin, une forte subsidence se produit sur  tous 
les flancs pendant  la dernière période qui correspond probablement  aux 5 derniers Ma. 
L'étude du comportement mécanique de la lithosphère, en appliquant la méthode de la 
cohérence sur une grille de 150x140 km, montre une  épaisseur  élastique très faible (1.5 km) pour 
la région du Détroit de la  Sonde. Cette  épaisseur  élastique  faible  est probabkment liée à la 
présence  des failles créées par l'extension dans le Détroit  de la Sonde. 
Les anomalies de Bouguer nkgatives,  l'une locallisCe au nord d'Ujung Kdon et l'autre prks de 
Kota Agung, ont tit6 inteqrkt6es par Nishimura et al. (1986) comme la signature de grandes 
caldeiras.  Ces interprétations ne sont pas en accord avec nos d~mées.  En considthnt les tailles et 
les formes de ces  anomalies n atives,  ainsi  que  des  momdilies  positives qui les entourent, elles ne 
sont pas comparable avec celles des caldeiras connues dans la zone du détroit de la Sonde. De 
plus, d e s  sont situCes prbs de failles nomales (la faille de Sumur à l'est de  l'anomalie  nkgative 
situCe au nord dVj Kdon et les failles ouest et nord-est de la Baie de Sernangk 
facilite %a subsidenc tives (au nord d'Ujun 
omme les effets de Ia subsidence e dCp6t des sCdiments 
phCnom6nes sont ment la consCquenee de l'extension dans le détroit de la 
Une anomalie de Bouguer positive, qui cslncide avec une  anomalie  magnetique importante 
(les  mesures brutes s'étalent de -136 nT 8 176 nT), est situGe entre l'île de Panaitan et le Krakatau. 
De part sa forme et son amplitude  comparables i celles  associkes aux autres volcans de la ligne 
volcanique N20"E, cette anomalie a tit6 interprétée comme  une intrusion volcanique. Une 
rnodClisation  utilisant  une  analyse spectrale et une inversion  par corps ideal  permet de montrer que 
le toit de cette intrusion est à une  profondeur  de l'ordre de 2,4 km et que sa densit6 est de 2,6 
g/cm3. Une  modklisation  magnetique  montre que cette intrusion a probablement 6tC mise en place 
durant le PlCistockne le long la ligne W20"E. Ce corps confirme la continuation de 1 
volcanique N20°E entre Ile rakatau et I'ile de Panaitan  dans le détroit de la Sonde. 
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I. ANOMALIES GRAVIMÉTRIQUES ASSOCIÉES À DIFFÉRENTS 
TYPES DE VOLCANISME 
1.1. Introduction 
Plusieurs méthodes ont été appliquées pour étudier la structure et l'activité des volcans  et  les 
mécanismes  éruptifs. Par exemple,  la  méthode gravimétrique peut être utilisée pour étudier non 
seulement la structure interne mais  aussi  pour détecter les  déplacements de magma. Nous avons 
utilisé des données bathymétriques et gravimétriques pour préciser  la structure interne du  volcan 
Krakatau et pour essayer  d'apporter  des  contraintes sur le  mécanisme de l'éruption de 1883. 
Avant de présenter les  résultats de cette étude, nous exposons dans ce chapitre, une brève 
synthèse  bibliographique sur quelques caractéristiques (dynamisme, structure, type du 
magmatisme) des volcans actifs du monde et sur les études gravimétriques récentes effectuées 
sur  les  volcans. 
1.2. Différents types de volcans 
La localisation des volcans  actifs  (voir  fig.I.2.1 .a.) est fortement  liée aux limites des plaques. 
Ainsi, plus de deux tiers des volcans actifs se situent le long des zones de subduction, limites 
convergentes entre les  plaques  (fig.I.2.1  .b.).  A  l'axe des dorsales  océaniques, où est émis  plus de 
50% du volume total de magma, relativement peu d'appareils volcaniques se forment. 11 existe 
également  un  volcanisme  intraplaque,  principalement  en  domaine  océanique. 
A la  limite  des plaques en subduction nous pouvons distinguer trois catégories en fonction 
du type de convergence: 
b 
Fig. 1.2.1. Les volcans  actifs du monde (d'après Simkin et al, 1981) a) positions des volcans  actifs 
b) carte simplifiée des plaques tectoniques. Plus de deux tiers des volcans sont  localisés 
sur les limites des plaques  en  subduction. 
... 
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1. subduction  océan-océan  (subduction  d'une plaque océanique sous une plaque océanique). 
On peut citer, par exemple,  les arcs insulaires  du  Vanuatu,  Kermadec, Tonga, et des Mariannes 
dans  l'océan  Pacifique; les Antilles  dans  l'océan  Atlantique et les  îles  Sandwich au Sud de l'océan 
Atlantique. 
2. subduction  océan-continent. On peut prendre  comme  exemple  les arcs volcaniques de la 
Nouvelle Zélande,  des  Philippines, du Japon,  l'Amérique-centrale,  la côte Ouest de l'Amérique du 
Sud, l'arc de la Sonde (Indonésie) et l'arc Egéen. L'arc de la Sonde en Indonésie, est une des 
régions volcaniques  les plus actives du monde. En Indonésie, on dénombre au moins 13 O volcans 
actifs (Simkin et al, 1981). 
3. collision  continent-continent. Le nombre  de  volcans  actifs y est  faible,  on  peut  citer le cas 
des  volcans  en  Turquie, zone de collision entre la plaque  Arabique et Eurasiatique. 
En domaine intraplaque océanique, nous pouvons citer comme exemple de volcans actifs 
Hawaii et les  Galapagos dans l'océan  Pacifique,  La  Réunion  dans  l'océan  Indien,  les Açores et les 
îles  Canaries  dans  l'océan  Atlantique. 
En domaine  continental,  on trouve peu de volcans. Le volume total du magma sortant est 
plus faible que celui  des autres groupes (fig.I.2.2.). Par exemple,  les  volcans  le  long du rift Est- 
Africain sont des volcans actifs au milieu du continent, mais soulignent une future limite de 
plaques. 
A  partir de la pétrologie du magma  on peut  également  distinguer  différents types de volcans 
en fonction de la  composition des laves: basalte, andésite, dacite jusqu'à rhyolite, Eichelberger 
(1978) a montré que l'andbite est un  mélange de matériaux fondus du manteau supérieur et de la 
croûte inférieure  (voir fig.I.2.3.). L'endroit  privilégié pour la formation d'andésite est la zone de 
convergence lors d'une subduction avec un épaississement crustal. Par contre les  basaltes et les 
rhyolites sont souvent localisés dans une zone en extension associée à un amincissement de la 
croûte (Smith  et  Shaw, 1975). D'après ces auteurs, le volume de la chambre  magmatique  serait 
corrélé avec le temps nécessaire pour son  développement à l'intérieur de la croûte. L'étude de la 
pétrologie du magma propose que les grandes chambres magmatiques soient généralement 
associées aux volcans de type basaltique, le magma basaltique étant créé par des matériaux 
venant du manteau. D'autre part, l'évolution de la chambre  magmatique  dépend de la tectonique 
(Hildreth, 1981). Dans les zones convergentes  (fig.I.2.4.),  on  peut trouver des volcans  ayant un 
type basaltique-andésitique-dacitique, Ainsi  le Krakatau présente un type bimodal  basalte-dacite. 
Cette caractéristique est unique  en  Indonésie,  en  effet  les  volcans  actifs à Sumatra et à Java sont 
dominés par I'andésite. 
GBNSUMING DIVERGENT INTRA- INTRA- 
BOUNDARIES BOUNDARIES PLATE PLATE 
PLATE  PLATE OCEANIC CONTINENTAL 
Fig, 1.2.2. L'estimation de volume du magma &mis (en km3) conélé au cadre tectonique (d'aprks 
Fisher et Schmineke, 1984) 
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RHYOLITIC  DOME CLUSTERS BASALTIC  LAVAS  PRECALDERA  RHYOLITIC  LAVA 
BASALTIC  STRATOCONE 
CINDER  BASALTIC-ANDESITE  ANDESITIC - DACITIC  VOLCANO  CLUSTER 
Contamination 
Base of Crust - 
A Fig. 1.7U. Evolution of silicic  magma  chambers  as a function of tectonic  environment.  These  idealized  diagrams illus- 
trate !he profound effect 01 crustal stress on fhe size and geometry of evolving  magma  bodies.  The top diagrams depict 
basalt-rhyolite magmatism .n regions of crustal  extension lor (a) early and (b) advanced  stages.  The  lower  diagrams  show 
two possible stages of doninantly intermediale  volcanism in convergent lectonic  regions:  (c)  early stage and (d) interme 
diate stage; the  late  stage rhown in Fig. 1.9. (Adapted  from Hildreth, 1981.) 
Fig, 1.2.4. L'évolution. d'une chambre magmatique liée aux systèmes tectoniques. En haut, 
chambre  magmatique  de type basalte-rhyolite  dans  une  zone en extension. a) au début et 
b) dans un stade avancé. En bas, montée de magma dans un régime convergent: c) au 
début  et b) phase  intermédiaire (d'après Hildreth, 1981). 
Les caract6res des volcans selon le cadre tectonique sont rtsumis dans le  Tableau 1.2.1 (modifie 
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1.3. Etudes de l'anomalie gravimktrique SUP les volcans 
Gudmunssond (1987) a fait une ktude sur le diplacement du magma. I1 a constaté qu'un 
d6placement latiral du magma se produit lorsque celui-ci est de densite suplrieure par rapport B 
celle de son encaissant, et en  particulier  celle des roches qui se situent au-dessus de lui. Dans ce 
cas, les ouvertures des fissures ne  permettent  pas  I'tmission du magma en surface. I1 se crCe alors 
une chambre magmatique peu profonde. Par contre, un dkplacement vertical du magma sera 
favoris6 si la densite du toit de la chambre magmatique est supCrieure a celle du magma. 
Gudmunssond (1987) a aussi  propos6 que si la taille de la caldeira est plus petite ou plus grande 
que  celle de la chambre  magmatique, le dCplacement vertical de la caldeira sera respectivement 
plus grand ou plus petit. Pour les caldeiras IocalisCes dans  les zones de rift,  des  failles normales 
avec de  fortes pentes (60-70 %) bordent la caldeira. 
La méthode gravimétrique peut Ctre utilisée pour Ctudier la structure interne d'un volcan. 
Les caldeiras sont normalement bien marquées sur l'anomalie de Bouguer (Scandone, 1990). 
Dans  le cas où un contraste de  densité entre le  magma et l'encaissant  existe,  l'anomalie créée par 
la chambre magmatique peut Cgalement être visible sur l'anomalie de Bouguer. 
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Rymer et Brown (1986) ont'séparé les  volcans  en  deux groupes selon  qu'ils  présentent une 
anomalie de Bouguer positive  ou  négative. La plupart  des  volcans  caractérisés  par  des  anomalies 
de Bouguer positives (longueur d'onde inférieure à 20 km et amplitude inférieure à 30 mGal) 
correspondent à des  volcans  basaltiques. Cette anomalie  positive  serait créée par  des  intrusions 
mafiques dans un environnement moins dense, c'est le cas par exemple des îles basaltiques 
Hawaii (Kdauea), (Ryan et al., 1981) ainsi que des arcs volcaniques basaltiques assez mature 
comme  celui de la  région de "Medicine  Lake'' (Finn  et  Williams, 1983). Ce type  d'anomalie  peut 
également être liée à un arc volcanique  d'une  subduction  jeune:  c'est  le  cas du Volcan Poas au 
Costa Rica, voir fig.I.3.1. (Brown et al., 1987). Lorsqu'il existe des anomalies de Bouguer 
négatives,  atteignant une longueur  d'onde  allant  jusqu'à 100 km et  une  amplitude de -60 mGa1, 
elles se situent toujours à l'aplomb de grandes  caldeiras  de  volcans  andésitiques. La plupart de 
ces  caldeiras  ont été mises en place  lors  d'éruptions  émettant  des  produits  pyroclastiques  et  des 
ponces. La caldeira peut être remplie par des dépôts légers silicieux non compactés qui créent 
alors  une  anomalie  négative. Le lac du Yellowstone  (Eaton  et  al.,  1975),  les  volcans  d'Hokkaido 
(Yokoyama,  1969), le lac Toba (Nishimura et al.,  1984)  et  le  Krakatau  (Yokoyama,  1981, 1987 
et  notre étude) sont des volcans  caractérisés par une  anomalie de Bouguer  négative  centrée  sur la 
caldeira. 
En  inversant  les  données  gravimétriques, on  peut  modéliser  la structure interne d'un volcan 
(voir par exemple: MacFarlane et Ridley, 1968, 1969; Budeta et al., 1984; Williams et Finn, 
1985;  Brown  et  al,  1987;  Rousset et al.,  1987;  Yokoyama,  1987;  Rousset  et al., 1989; 
Hildebrand et al, 1990; Barberi et al., 199 1; Camacho et al, 1991; Fedi et al., 199 1; Scandone, 
1990;  Zubin et al, 1992). D'autre part,  Ander et al. (1991)  ont  modélisé  l'anomalie  régionale  pour 
étudier les zones de sources géothermales (Platanares et San Ignocio) du Honduras. Leurs 
résultats  ont  montré  qu'il  n'y a pas  d'indication  permettant  de  localiser  ces  zones  géothermales. 
En  faisant  des  mesures  gravimétriques  répétées  dans  temps,  avec  une  précision  de  l'ordre du 
pGal, la dynamique d'un volcan peut être étudiée (par exemple: Walsh, 1975; Walsh et Rice, 
1979; Dzurinsin et al., 1980; Jachens et Eaton, 1980; Torge, 198 1; EgSers, 1983; Rymer et 
3rown, 1984, 1986, 1989; Rymer, 1989; Tilling, 1989a; Yokoyama, 1989; Brown et al., 1991). 
Les  mesures  microgravimétriques  doivent être réalisées  conjointement  avec  des  mesures  précises 
des  altitudes (à quelques cm près) pour bien séparer la contribution du gonflement ou tassement 
de I'édifice volcanique (la gravité diminue lorsque l'altitude augmente: 3 pGal/cm environ) par 
rapport  au  déplacement de masse à l'intérieur  de  I'édifice. 
Pour cela,  Brown  et  al. (1991) ont  tracé  les  variations  de la gravimétrie (Ag) en fonction  des 
variations  d'altitude (Ah) qu'ils  comparent  avec le  gradient à l'air  libre  (FAG)  ou  le  gradient à l'air 
Fig. 1.3.1. a) Carte  d'anomalie  gravimetrique  sur  le  volcan  Poas. Noter l'anomalie  positive  locale 
à l'aplomb du cratère  actif'.  b)  le  modèle  (d'après  Brown  et al., 1987). 
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libre avec  la correction  du  plateau Cf3CFAG) (voir  fig.I.3.2.). Par exemple,  au  Volcan  Pecaya  au 
Guatemala, Eggers (1983) a noté un  tassement de -196 mm lié à une  augmentation de l'anomalie 
de +221 pGal pendant  une  activité fimerolienne de  Juin  1979 à Janvier  1980. Par contre,  dans la 
période de Janvier à Juin 1980, ce volcan présente un gonflement de +19 mm associé à une 
diminution  du  signal  gravimétrique de -23 1 pGal. A la fin de cette période,  une  éruption  de type 
strombolien (Juin 1980) est survenue sur le volcan. Le premier cas correspond à une activité 
réduite et est corrélée à une  subsidence (Ah < O) et à une  augmentation de l'anomalie. Ce cas se 
trouve dans la  partie  supérieure  gauche du graphe de la figure  1.3.2. Le deuxième  cas,  lié à une 
augmentation de l'activité volcanique, est situé dans la partie  inférieure droite du graphe, il est 
caractérisé par un augmentation de l'altitude et une diminution de l'anomalie gravimétrique. 
McKee et al.  (1989)  et  Rymer  et  al.  (1993)  ont  étudié la combinaison des données de 
microgravimétrie, de déformation (d'altitude) du terrain et de sismicité. Ces données ont été 
obtenues pendant les éruptions du mois d'Août 1973 à Juillet 1985 du Rabaul en Papouasie 
Nouvelle Guinée ("Kee et al., 1989) et en 1989, et 1991-1993 à l'Etna (Rymer et al., 1993). 
Ces auteurs ont montré que les données de microgravimétrie et de déformation de terrain 
conjuguées  avec  les  données  de  séismes  permettent  de  détecter  les  évolutions  avant  et  pendant 
I'éruption. Par exemple, la figure  1.3.3.  présente  les  cartes de changement de l'anomalie 
gravimétrique  et  des  altitudes  de  l'Etna  pendant la période  de  juin  1990 àjuin 1991  (Rymer  et al., 
1993). Une augmentation  importante  de  l'anomalie  gravimétrique ( 400 pGal) a été détectée,  et 
les  changements  d'altitudes  ont été de l'ordre de -10 cm au sommet.  Dans cette période il  n'y a 
pas eu d'éruption,  mais  des  dégazages  se  sont  produits  dans un  cratère au sommet.  Aucun  séisme 
tectonique n'a été détecté. Ce changement de l'anomalie gravimétrique a été interprété par ces 
auteurs comme la présence  d'une  nouvelle  intrusion qui s'est  mise  en  place  dans  une  fissure  vide 
(voir  fig.I.3.4). 
L'étude sur les caldeiras (cf'. Rymer et Brown, 1986) montre que la forme, la taille et la 
structure d'une  caldeira  sont  fortement  liées  aux  éruptions,  aux  activités et aux  types  de  volcan. 
Spera et Crisp  (198 1) ont fait une comparaison entre le volume des matériaux  émis  lors  d'une 
éruption et la superficie de la caldeira. La superficie de la caldeira est bien corrélée avec le 
volume émis pendant une éruption et donnerait donc une indication de la taille d'une chambre 
magmatique  superficielle.  Ils  ont  proposé  qu'un  petit  volume (- 10  km3) de  magma  émis 
correspondrait à une géométrie conique de la chambre magmatique plutôt que cylindrique. 
D'autre part, à partir de la corrélation entre le volume, les temps de repos et le taux de 
stratification, ils ont constaté  que  le  volume  émis  d'une  petite  chambre  magmatique (- 10 km3) 
semble se stratifier dans un temps plus court, environ de lo2 à lo4 ans, que dans le cas d'une 
chambre  magmatique de grand  volume (- 1 O3 km3), de 1 O5 à loG ans. 
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Figure 1 Schematic illustntion of thcorctical variations of gravity with height during 
volcano dcformalion following the frcc-nir gmdicnt (FAG) and the Bouguer- 
corrcctcd frcc-air grudicnt (BCFAG). Inlcrprcmtions of dcpnrtures from these 
corrcla~ions are summariscd  hcrc and discusscd in the prcscnmtion. 
Fig. 1.3.2. Les variations de la gravimétrie et de l'altitude comparées au gradient à l'air libre 
(FGA) et au gradient 21 l'air  libre  corrigé de la correction de plateau  (d'après Brown et al., 
199 1) 
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FIG. 2 Contour maps showing (8)  gravity changes (pGal) and (b)  height 
changes  (cm) observed between June 1990 and June 1991 (data from Table 
1). Gravity data are expressed relative to a base 5km from the summit 
which  has proved lo be gravitationally invariant with respect lo  other stations 
further down the volcano f l a r b  and off the volcano.  The deformation data 
reference is at station Piccolo Rifugio (the gravity station between Cister- 
. *  Height changes 
g 
nazza  and  Montagnola). For  June 1990 to June 1991. gravity increases O"Ur 
at all stations but are largest at the summit. A south-southeast-trending 
gravity  high follows the trend of the 1989 fracture system and is displaced 
-100 m west.  Height  changes indicate subsidence of the southeast Cralef 
and a small deflation along the strike of the south-southeast trending 
fracture. 
Fig. 1.3.3. Variation de l'anomalie  gravimétrique (pGal) et des  altitudes  (cm)  pendant  la période 
de Juin 1990 à Juin  1991 à l'Etna (Rymer et al., 1993). 
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FIG. 3 Computed gravitational effect from a 2.5D model of the 1990-91 
chenges in magma level wlthin the summit feer)er and the proposed fissured 
region beneath the upper southern flank  (located  on Fig.  1).  The density of 
the intrusions is assumed to be 2.800 kg m-'. the same  as  the  surrounding 
material.  Note that the total strike wtdth of the  feeder plpe is 50 rn and the 
Width of the dyke 4 m. The model does not suggest that these  are the limlts 
Of the  bodies. simply that these are the sort of changes between June 1% 
and June 1991 which  would fit the  observed gravity  data.  Indeed the feeder 
Pipe ahnost certainly extends down to a large  magma reservoir weii below 
sea level. Seismic data indicate 5ources at 2km &pth. which roughly 
coirscides wlth the modelled base here. The sppratlimale location of the 
main eruptive vent for the 1-91-92 activity is also shown. although in f ac t  
il is slightly to the east of this profila (into the page). 
Fig. 1.3.4. Modèle 2.5D pour expliquer  la  variation de l'anomalie  gravimetrique B l'Etna (d'après 
Rymer et al., 1993) et  l'anomalie gravimitrique associte. 
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La forme  d'une  caldeira  dépend fortement de la structure préexistante. Par exemple,  la forme 
de la  caldeira de Toba est contrôlée par la  géométrie de la grande faille de Sumatra (Detourbet et 
al., 1993). D'autre part, à partir des données gravimétriques, Scandone (1990)  a proposé deux 
modèles pour l'effondrement de la caldeira: le type "piston" et le type chaotique (fig.I.3.5). Dans 
le type "piston",  l'effondrement de la  chambre  magmatique se transmet jusqu'à la surface avec la 
même  amplitude  entraînant  ainsi la formation d'une  caldeira à fond plat. Dans  le type chaotique, 
l'effondrement de la  chambre  magmatique  st  compensé par la  formation d'une zone de 
transition, située entre la  chambre  magmatique et la  surface, dans laquelle se produit un 
affaissement et un mélange des roches crustales. En fonction des dimensions de la chambre 
magmatique et de la résistance des roches sus-jacentes, cette zone de transition  peut atteindre la 
surface et engendrer la formation d'une caldeira. L'anomalie gravimétrique théorique calculée 
pour chacun de ces  modèles est négative mais  possède de très  forts gradients  dans  le  cas  d'un 
effondrement de type "piston" et des gradients plus faibles pour le type chaotique. Ainsi, ces 
deux modèles peuvent être discriminés à partir de l'étude de l'anomalie gravimétrique sur la 
caldeira et plus  précisément à partir des gradients de l'anomalie de Bouguer (Scandone,  1990) 
1.4. Conclusions 
L'étude gravimétrique et topographique sur les volcans peut être utilisée pour préciser la 
structure interne, détecter d'éventuel déplacement du magma, et même pour contraindre le 
mécanisme de formation  d'une  éventuelle  caldeira. Pour cela,  les données gravimétriques  doivent 
être mesurées avec précision conjointement avec des données topographiques. Les données 
gravimétriques àterre avec  une  précision de l'ordre du  mGal sont facilement obtenues en  utilisant 
un gravimètre moderne (La Coste & Romberg ou SCINTREX) et permettent de préciser la 
structure interne d'un  volcan. Pour détecter un déplacement du magma sur un volcan  actif,  des 
mesures gravimétriques  plus  précises  (quelques  pGal)  sont  nécessaires. Pour cela il faut utiliser 
un gravimètre type microgal,  avec une précision  meilleure que 5 pGal  et  effectuer  des 
nivellements au cm. Par ailleurs, grâce au positionnement GPS, on peut mesurer la position 
absolue d'un point de mesure rapidement sur un complexe volcanique avec une précision 
d'environ 20 m et avec  une  précision  bien  meilleure  en  utilisant un mode différentiel.  Dans  le  cas 
du complexe Krakatau, la caldeira de I'éruption de 1883 est localisée dans la mer et le centre 
d'activité actuel est situé à terre, sur 1'Anak Krakatau. En utilisant un gravimètre LaCoste & 
Romberg pour les  mesures  gravimétriques  sur  les  îles,  des données marines  obtenues par 
différents navires océanographiques et le GPS pour mesurer la position absolue des points de 
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Fig. 8. Gravity anomaly resulting from a piston- 
collapse after an eruption of 10 km3 of magma. 
Caldera infi11 has a density  contrast of 0.5 gicm3. 
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Fig. 9. Gravity  anomaly  resulting  from  the  geometry 
shown  in  the  lower  part,  representing a collapse of 10 
km3 of magma adjusted in the top I000 m of rocks 
by chaotic  collapse. 
I ..- 
Fig. 1.3.5. Les modèles  d'effondrement de caldeira: a) de type "piston" et b) de type "chaotique" 
(d'après Scandone, 199 1) 
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mesures à terre et en  mer, nous avons  réalisé  une étude gravimétrique et topographique sur le 
Krakatau que nous présentons  dans  le  chapitre  suivant. 
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II. HISTOIRE DU 'KRAKATAU ET ÉTUDES ANTÉRIEURES 
II.1. Introduction 
Une  étude topographique et gravimétrique  a été réalisée  afin  de  préciser  la structure interne 
du Krakatau et d'étudier les mécanismes de I'éruption de 1883. Avant la présentation de cette 
étude, nous résumons  dans ce chapitre,  l'histoire  du  Krakatau et quelques études géophysiques 
antérieures  qui y ont été realisées. 
Rappelons qu'actuellement le complexe volcanique du Krakatau est formé de quatre îles; 
Rakata, Panjang,  Sertung et Anak  Krakatau (fig.II.l.1). Seul  1'Anak Krakatau est actif. 
II.2. Histoire du volcan Krakatau 
Avant que la  théorie de la tectonique  des  plaques  ne  soit  connue,  Verbeek (1 885) avait noté 
que le  Krakatau  était  localisé à l'intersection des deux alignements volcaniques andésitiques de 
Java (105' E) et de Sumatra (138" E) avec l'alignement volcanique basaltique allant d'Ujung 
Kulon à Rajabasa sur Sumatra  (fig.II.2.1).  Cela  pourrait  expliquer  pourquoi  le Krakatau présente 
8 la fois des caractéristiques  d'activités  andésitique  et  basaltique. En effet,  Verbeek (1885) avait 
déjà constaté que les  roches du Krakatau  présentaient  deux  types  dominants,  basalte (48% Si02) 
et  andésite (68% Si02). Les andésites  sont  plutôt  localisées  au  centre du complexe  volcanique  et 
les  basaltes  sont  préférentiellement  présents  sur  ses  flancs (à l'extérieur). 
Plusieurs  épisodes  d'activité  volcanique  ont été proposés par Verbeek (1 SSS), Escher (1  919) 
et enfin Stehn (1929).  A  savoir  (fig.II.2.2.a-f): 
- construction du Proto Krakatau. A partir d'une extrapolation des anciens flancs du 
Krakatau  situés à la  base de Rakata, de Panjang  et  de  Sertung,  le Proto Krakatau  (fig.TI.2.2.a.) 
aurait eu au moins 2000 m d'altitude et 12 km de diamètre (Verbeek, 1885, Escher, 1919). I1 
aurait été centré sur le  volcan  Danan  (fig.II.2.3.)  et  aurait été essentiellement  constitué 
d'andésite. 
- destructiorz du Proto Krakatau. Selon  l'histoire  javanaise, la première  éruption 
cataclysmique du Krakatau  est  datée  de  l'an  416  après  J.C.  (Judd, 1889). Cette date  est 
cependant contestée par Ninkovich (1979) qui propose 60000 ans avant J.C. sur la base de 
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Figurc 3. Map of Sunda Strait, aAcr the Dutch sca chart of bays ('%auÏ(), hills or mountains ('G '* for '~~ocnorng'~ and is- 
1870. Width of map is 228 km; depths in mcicrs. Shaded arca lands (T',for ë i land' l .  
shows land that w s  flooded and dcstroycd by wscs. 7hc  thrcc Vcrbcck adds, in a notc that 'Tiimalaia" in Knumg Rcsi- 
bult zones ofJava, Sumatra, and Sunda Strail arc shoan. 7hc dcncy should bc 'Tiilamaia;" and 'Tjiligon" in Banbm Rcsi- 
lighthouscs of ]ami First r e c d c ' ~ ,  Second ("lwcedr'>, 7hinl dcncy should be 'Tjilegon. '' (Vcrbcckk figurc 3.) 
("derde'?, and Fourth ('tirrdc'~ Points arc indicatm', as wcll as 







Figure 102. Block diagrams looking  SE-wards a t  volcano after  the Child sf Krakbu w a s  born in 
Krakatau volcano complcx showing schcmatic de- 1927. (Figurc adopted from and aftcr Eschcr, 1919, 
velopmcnt of Krakatau Volcano before (a to d) and compleiid foc reccn! situation by Sudradjat, 1981). 
after (e to 0 thc 1883 outburst. T h c  latcs! post-erup- (SudradiaTs figurc I . ]  
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Figure 57. Tertiary mks arc dcnotcd by diagonal lines. Figure 57a. Ccological map o f  &hhu 
and vcry rcccnt scdimcnLr(Quahmary and modcm)  bycforc  thc 1883 eruption. Tu0 conccnhic 
clorcly spccd  horizonhl lines; (1 )  old hypcnthcnc  andcsitc dashcd lincs indrcatc thc portion o f  thc 
with tridymitc crystals; (2) hasale (3) vcry young hypcrsthcn.~ oldcst cone uhich rcmaincd aftcr a hugc 
andcsitc; (4) 1883 produck (hypcnthcnc andcsitc pumicc and c'oll;rpsc. Diamctcr o f  thc largcst circk is 
ash). Thc -k pattern indicates law within thc volcanic . IO. 7 km. 
conduit and thc cntcr, and 'iu" is thc sea. (Vcrbccki 
figurcs 42, 13, 34, 35, 36, and 37. rcspcctivcly.) 
Fig. 11.2.3. La carte géologique avant Iléruption de 1883: 1) I'andésite trydimite du Proto 
Krakatau, 2) le basalte du Rakata et 3) I'andésite du  Danan et du Perbuatan (d'après 
Verbeek, 1885). 
domkes de forage dans la fosse de Java. A la  suite de cette eruption, une  caldeira de 7 km de 
e%iam&tre se serait mise en place (figig.II.2.2.b). Sur le pourtour de cette caldeira, les restes du 
Proto Krakatau forment le soubassement  des  îles de Sertung, Panjang et Rakata. 
- consmetion de Rabta. Après 1'Cruption et l'effondrement du Proto Krakatau, les 
Cruptions  basaltiques de Rakata ont pris  place sur le  bord Sud de cette caldeira en formant un 
cone d'une altitude de l'ordre de 832 m (fig.II.2.2.c).Cette construction n'est  pas datee. 
- constn"ion de Danan et Berbuatan. Des éruptions and6sitiques ont donnC naissance A 
Danan, 450 na d'altitude, et i Perbuatan, 120 n-~ d'altitude (fig.II.2.2.d). Au sommet de Rakata un 
dyke d'andesite est intrusif dans les basaltes. Une eruption seulement a ét6 reportCe pour 
Perbuatm, en mai 1680. Verbeek (1885) a sugg6r6 qu'il se soit formé A cette date. Rakata, 
Danan et Perbuatan formaient une  seule  île  appelée alors "l'île  du Krakatau". 
- destruction de Danan, Perbuatajj et de lagartie nord du Rahta. Après un calme de 203 
ans, I'activitC a recommence le 20 mai 1883  sur  Perbuatan et en Juin  1883 sur Danan. La dernière 
personne connue, qui a march6 sur 1%. du Krakatau avant sa destruction, f i t  le Capitaine 
Ferzenaar le 3.1 Août 1883. Dans  son rapport (reproduit par  Simkin  et  Fiske, 1983), il mentionne 
qu'un troisikme cratère, entre ceux de Danan et Perbuatan, etait actif. Sur la carte qu'il a alors 
Ctablie (voir  fig. 11.2.4), on peut remarquer  que  les cratères actifs (B, D et E) ainsi que les zones 
d'où s'echappent des fumerolles s'alignent sur la crite de l'ancien  volcan  (fig. 11.24). L'activitC a 
culmin6 lors de la deuxième  éruption  cataclysmique, le 27 Août 1883, durant  laquelle Perbuatan, 
Danan, et la partie Nord de Rakata ont disparu (fig.II.2.2.e). A la suite de cette eruption, une 
nouvelle  caldeira s'est mise en  place.  Les produits de l'truption ont  agrandi la surfàce des îles de 
Sertung et Panjang et crC6 deux nouvelles îles au Nord-Est du complexe, Steers et Calmeyer 
(1'Crosion marine transforma en quelques  mois  ces  îles  en  hauts fonds). Cette Cruption a 
&dement crCC un gigantesque tsunami  (35-40 m) qui a ravage les c6tes du  détroit de la Sonde. 
L'estimation du nombre de victimes est de 36000.  Le  climat de la planète a Ctk modifie  pendant 
plusieurs années A la suite de cette éruption. 
- construction de 1 nak Krakatau. Quarante quatre ans après I'éruption de 1883, le 29 
Décembre 1927, des activités ont eu lieu au milieu du complexe volcanique (fig.II.2.2.f). Ces 
activités ont don& naissance à 1'Anak Krakatau, qui a émergk en permanence à partir du 30 
Janvier 1929. Depuis 1930, 1'Anak Krakatau est actif (Decker et Hadikusumo, 1961, Zen et 
Sudradjat, 1983). Zen et Sudradjat (1983) ont proposé que l'activité se déplaçait du Nord-Est 
vers le Sud-Ouest (voir fig.II.2.5). Le sommet nord-est de 1'Anak Krakatau est une ancienne 
couronne du cratère dont le developpement s'est arrêté en 1968 à une altitude de 170 m (voir 
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Figurc I I .  Skctch map prcparcd by captain H. J. C. Fcrzcnaar 
on August 1 I ,  1883. G p b i n  Fcrzcnaar uas thc last pcrson to 
sct foot on thc island pli01 to llrc p.vo.tymal cruplions of August 
26 and 27. 1883. '1'" is Rakata Pcak; "B, "'D, "and "E'" arc 
cratcn; and rcd indicatcs acti1.c  vcnts. Stipplc patlcm indicatrr 
arcas covcrcd with ash, and hcavicr stipplc pattcm indicatcs dc- 
struction of rcgctation as wcll. Dashcd linc show routc followcd 
by Fcrzcnaar. Long dinlcnsion of main island is 8.5 km. This 
map is ligurc II in Vcrkcki Atlas. 
Fig. 11.2.4. Carte du  Krakatau,  le 11 Août 1883, d'après  Capitaine H.J.G. Ferzenaar. (reproduit 
par Simkin et Fiske, 1983) 
Fig 4.7. Shifting of center of activity in Anak Krakatau since its birth until 1982. 
Fig. 11.2.5. Le diplacement du centre de I'activitl de nord-est  au  sud-ouest de 1'Anak Krakatau 
(d'aprks  Zen et Sudradjat, 1983). 
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fig.II.2.5 et la courbe OCR, fig.II.2.6). Par ailleurs,  le  sommet  sud  s'est  développé  rapidement de 
O m à 200 m depuis 1950 jusqu'à 1981 (voir la coupe NE-SO, fig.II.2.5. et la courbe W C ,  
fig.IL2.6). 
La dernière éruption a commencé le 7 Novembre 1992 au sommet sud de 1'Anak. Cette 
éruption a continué de présenter des activités importantes jusqu'au mois de Juin 1993. De 
nouvelles coulées se sont mises en place en Novembre 1992, Février 1993 et Avril 1993. Elles 
sont  montrées  sur la  fig.  11.2.7. 
A partir de la pétrologie  du  complexe  du  Krakatau,  Verbeek a regroupé les  éruptions  selon 
les  périodes  suivantes:  éruptions  andésitiques (Proto Krakatau),  éruptions  basaltiques  (Rakata)  et 
nouvelles  éruptions  andésitiques  (Danan et Perbuatan).  D'autre  part,  Van  Bemmelem (1 942)  et 
Camus  et  al.  (1987)  ont proposé que les  éruptions du Krakatau  suivent de façon  cyclique la série 
magmatique suivante: basalte, andésite basique, andésite acide et dacite (fig. 11.2.8.). Le type 
dacitique  correspondrait  aux  éruptions  cataclysmiques. 
A partir  d'une  comparaison entre la taille de la chambre  magmatique  et la période  d'éruption, 
Newhall et al. (1983) ont montré que la durée entre deux grandes éruptions est de l'ordre de 
1500  ans pour le  Krakatau, 500 ans pour le St. Helen  (Etats  Unis)  et 160 ans  pour le Galungung 
(Indonésie). D'autre part, ces auteurs ont estimé que la taille minimale du  réservoir lors d'une 
grande  éruption est d'environ 10 km3 pour le  Krakatau, 2 km3 pour le St. Helen  et 0.5 km3 pour 
le Galunggung. Nous pouvons noter que l'énergie des éruptions du Krakatau en 1883 et du 
Proto-Krakatau  est  corrélée  avec la  taille  de  I'édifice  et  le  temps  séparant  deux  éruptions  durant 
lequel  les  contraintes de pression et les  volumes  des  chambres  magmatiques  augmenteraient. 
II.3. Scénario de I'éruption de 1883 
Le scénario de l'éruption du Krakatau en 1883 a fait l'objet d'un large débat scientifique. 
Les principales  informations  dont  disposaient  les  auteurs  sont  les  suivantes: 
- des récits et des témoignages rassemblés dans le célèbre livre de Verbeek "Krakatau" 
(1885) puis dans la monographie de Simkin et Fiske publiée en 1983 pour le centenaire de 
l'éruption.  Ces  témoignages  ne sont pas  faciles à utiliser  car i l  n'y eut  aucun  survivant  dans  les  îles 
Sebesi et Sebuku; les témoins les plus proches se trouvaient soit en mer, soit sur les côtes du 
détroit de la  Sonde.  En  outre,  l'obscurité f i t  totale pendant  plus  de  deux jours jusqulà 80 km du 
volcan. 
Fig .  4.6. Diagram showing relationship between height and size attained by Anak Krakatau between 1930 - 19EO. 
Fig. 11.2.6. L'évolution des altitude et des largeurs de 1'Anak Krakatau (d'aprks Zen et 
Sudradjat, 1983) 
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Fig. 11.2.8. La sCrie magmatique du Krakatau  (d’aprks  Van  Bammelen, 1942). 
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- les  ondes  atmosphériques  enregistrées  (mmHg)  fortuitement  par  le gazomètre de  3atavia 
ont permis de connaitre avec précision l'heure des explosions. Malheureusement, celui-ci est 
tombé en panne peu  après  la  plus forte explosion  (fig. 11.3.1). 
- l'arrivée  des  tsunamis a été enregistrée  par  plusieurs  marégraphes  dont  un  dans  le port de 
Batavia  (fig. 11.3.1). 
- l'étude géologique des dépôts de l'éruption. 
Le paroxisme a duré moins de deux  jours, du 26 Août à 13 h au 28 Août  au  matin.  La  plus 
forte explosion,  entendue jusqu'à l'île  Rodriguez à 5000 km de là, se produisit à 10 h le 27 Août 
et il est  probable que c'est  au  même  moment  que  se  déclencha  le  grand  tsunami. Des tsunamis 
mineurs eurent également  lieu. I1 est  important  de noter que pour  le  tsunami  majeur,  le 
mouvement a été positif dès le début; son origine ne peut donc pas être l'effondrement de la 
caldeira  (Yokoyama,  1981,  1987). 
Plusieurs  hypothèses pour l'origine  du  tsunami  ont été proposées,  notamment: 
1. expZosion (Yokoyama, 198 1,  1982,  1987).  Par  comparaison  avec  l'éruption du volcan de 
Bezymianny en 1956, Yokoyama (1 981) a proposé un mécanisme pour l'éruption de 1883 du 
Krakatau. I1 a étudié les données du gazomètre de Batavia et des marégraphes ainsi que des 
données  gravimétriques  sur  les  îles du Krakatau. A partir de  cette étude, i l  a proposé que Danan, 
Perbuatan et la partie  Nord de Rakata,  ont été détruits  par  explosions. Donc dans cette 
hypothèse,  contrairement à ce que proposait  Verbeek  (1885),  la  caldeira  n'aurait  pas été formée 
par  effondrement. Etant donné que la  première  onde  du  grand  tsunami  arrive  avec une amplitude 
positive sur les  côtes autour du détroit  de la Sonde,  Yokoyama  (1987) a proposé que ce tsunami 
soit dû à des explosions  sous-marines  répétées. 
2. Z'effondrement (Verbeek, 1885; Williams, 1941). Verbeek (1885) puis Williams (1941) 
ont proposé que la caldeira se soit  formée  par  effondrement et que l'engloutissement de la partie 
Nord de Rakata soit à l'origine du  tsunami  majeur (fig. 11.3.2).  L'argument  principal contre une 
destruction  du  volcan  par  explosion  est  que  le  volume  des  matériaux  provenant de l'ancien  volcan 
dans les dépôts est nettement inférieur au volume disparu de Rakata, Danan et Perbuatan. Les 
matériaux provenant de l'ancien volcan ne représentent en effet que 5% du volume total des 
dépôts. La deuxième  raison  est que la  distribution  des  dépôts autour du Krakatau  est  anisotrope: 
le  volume des dépôts  volcaniques  est  beaucoup  plus  important au  Nord du complexe du  
Krakatau.  Francis  (1985)  est  en  accord  avec le  scénario  proposé  par  Verbeek. 
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Fig. 11.3.1. Les  ondes  atmssphCriques de 26-27 Août 1883 et les tsunamis de 26-30 Août 1883 
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Fig. 11.3.2. L'effondrement de la  caldeira de I'éruption de 1883 (d'après Escher 1928 et 
reproduit par Williams, 194 1) 
3. Lhrri9ke des coulkes pyroclasr'iques h n s  la mer (cf. Self et Rampino, 1981, 1982; 
Latter, 1981; Francis et Self,  1983;  Sigurdsson et al., 1991a, 1991b).  Selon ces auteurs, la phase 
culminante de l'eruption de 1883 est la production de coulées pyroclastiques par "roulement 
brutal de l'ensemble de la  colonne  éruptive. De telles  coulees  auraient pu atteindre la côte Sud de 
Sumatra  (Sigurdsson et al., 1991a,  1991b) (fig. 11.3.3). Ces auteurs ont propos6 que I'entrle de 
ces coulees  pyroclastiques  dans la mer  soit à l'origine  des  tsunamis. Latter (198 1) a effectue une 
etude comparative avec d'autres tsunamis initiés par des éruptions volcaniques et a repris les 
temps d'arrivée i Jakarta des ondes de pression dans l'air et des mouvements de la mer. I1 est 
amvC A la  conclusion que le  tsunami  majeur  a it6 initie en un point au Nord-Est de Krakatau 
(Calmeyer)  par la  mise  en  place en cet  endroit  d'une  gigantesque  masse  d'ignimbrites  émise lors 
de la grande explosion de 10 h. Toutefois, Francis (1985) a montre que l'heure precise de 
l'initiation  du  tsunami ne peut ê$re connue 8 partir  des donnCes existantes. Le cas du Krakatau  a 
été comparé  avec I'Cruption  du Tambora  en 1815 qui a creé  un  tsunami  de 4 m de hauteur le long 
de la côte de Sumbawa par l'introduction d'une coulée pyroclastique dans la mer (Self et 
Rampino, 198 1). 
4. La coulie de d4bris (cf. Camus et Vincent, 1983a, 1983b; Vincent et Camus, 1986; 
Camus et al., 1992). Apres avoir étudie l'eruption du Mont St Helen aux Etats Unis le 18 Mai 
1980, Camus et Vincent (1983a, 1983b) ont propose que le Krakatau se soit effondre d'une 
manière  analogue  produisant une coulee de débris  responsable du grand  tsunami.  L'un  de  leurs 
arguments est l'existence des hummocks  (monticules) sur le  fond de la mer  jusqu'à l'île de Sebesi 
qu'ils inteaprhtent  comme les dlp6ts de la coulee de  débris.  La  présence de ces  hummocks sous 
les dep8ts d'ignimbrite a Cté confirmee par des profils sismiques et bathymetriques (fig. 11.3.4) 
realisés  lors de la campagne  MENTAWAI  1990  (Camus  et  al.,  1992).  L'écroulement de I'idifice 
volcanique  aurait Cmis un souffle  (blast)  lateral qui a  atteint la côte sud de Sumatra.  Ces  auteurs 
ont alors propose une chronologie de I'eruption du 27 Août 1883 comme suit: 1 - eruption de 
type sub-pliniem'plinien de 5h00 A 10h00, 2 - effondrement de type St. Helen qui a crCC le 
tsunami de 36-40 m, 3 - eruption d'ignimbrites aprks 10h00 et 4 - formation d'une caldeira 
d'effondrement au Nord-Ouest de Rakata (fig.  11.3.5). 
Outre l'origine du tsunami,  ces moddes diffèrent  lgalement par le mode  de  destruction du 
volcan ainsi que par la chronologie des evènements. Pour le modèle 3, le volcan disparait par 
engloutissement lors de l'effondrement de la caldeira après Eruption massive des ignimbrites 
alors  que  dans  le  modèle 4, I'édifice s'effondre en formant une coulée de débris ce qui entraine 
l'éruption des ignimbrites  (fig  11.3.5). 
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Eruption Column 
Fig. 3. Sketch of the evolution of pyroclastic flows during the 1883 Krakatau  eruption. 
showing segregation of  subaerially generated pyroclastic flows into a denser basal compo- 
nent thal  was deposited subaqueously, and a more dilute upper component that travelled 
along the  sea  surface for up lo 45 km horn [he source. The lack of deposition in the a n m -  
lar  moa1  north of the Krakatau islands may  have been due to the fact that the density of the 
proximal pyroclastic flows  was less than seawater. (p.+ pp and b,  are the densilies of air# 
pyroclastic flow, and seawater. respectiuely.) 
Fig. 11.3.3. Coulées pyroclastiques lors de I'éruption du Krakatau 1883 (d'après Sigurdsson et 
al., 1991) 
. . ._ . .  . . - .  
A n 
Fig 4 Original profile and inlerprelalion of seismic profile IO. (A, B. C. d e r  lo Fig 5 )  
Fig 3 Hummocky sea bollom. G d e  scan s o n a r  survey, profile Klo. NE of Panjang i s land .  (B,  C, refer IO Fig 4 )  
Fig. 11.3.4. Hummocks sous les dépôts d'ignimbrite au Nord-Est de Panjang. a profil sismique 
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Fig. 11.3.5. Scenario de l'explosion de 1883 du Krakatau ( d'après Camus et Vincent, 1983) 
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D.4. RaCcanisme de formation de la caldeira de 1'Cruption de 1883 
Plusieurs Ctudes sur les effondrements de caldeira ont 6th rCalisCes sur differents volcans 
(cf Verbeek, 1885; Stehn, 1929; Williams, 1941; Simkin et Howard, 1970; Self et Rampino, 
1981; Francis et Self, 1983; Druitt et Sparks, 1984; Vincent et Camus, 1986; Scandone, '1990; 
Sigurdsson et al., 1991a, 1991b;  Nappi  et al.> 1991; Him et al.,  1991; Camus et al., 1992; Cole  et 
al., 199%). 
Pour le Krakatau, certains scientifiques (Judd, 1889; Yokoysma, 198 1, 1982 et 1987; 
Yokoyama et De La Cruz-Reyna, 1991) proposent un mkcanisme de formation par  explosion. 
Dans leur hypothèse, l'ancien Cdifice forme par Rakata, Danan et Perbuatan a Cté detruit et 
dCposé A l'extérieur du complexe  par  explosions.  Cela  donnerait  une formation de la caldeira  par 
expulsion  des  matériaux. 
En revanche, d'autres (cf Verbeek, '1885; Stehn, 1929; Williams, 1941; Self et Rampino, 
1981; Francis et Self, 1983; Vincent et Camus, 1986; Sigurdsson et al., 1991; Camus et al., 
199%) proposent l'hypothèse selon laquelle cette caldeira a kt6 crCCe par effondrement. Leur 
argument  majeur,  comme  nous  l'avons  expliqué  précédemment,  est que les  matériaux  provenant 
de l'ancien volcan ne représentent que 5% du volume total des dCpôts. D'autre part, I'tnergie 
thermique d'une eruption volcanique transformke en tnergie mkcanique, n'est jamais suffisante 
pour produire une caldeira de rayon  supérieur à 500 m (Scandone, 1990). Dans une courte note, 
Mc Birney (1990) rapelle que FouquC, dès  1879,  avait  dejà proposé une formation  par 
effondrement pour la  caldeira du Santorin. 
Le mecanisme de formation par effondrement est donc  celui qui apparait le plus  plausible 
aujourd'hui pour la  caldeira du Krakatau. 
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H.5 Etudes géophysiques antérieures 
II. 5. I Gravimétrie 
La première étude géophysique  sur le  volcan  du  Krakatau a été réalisée par une équipe 
Indo-Japonaise de Septembre à Octobre 1968. Des mesures  gravimétriques ont été effectuées 
du 28 Septembre au 2 Octobre 1968 le long des côtes des îles Rakata, Panjang, Sertung et 
Anak Krakatau. Aucune  mesure  n'a été faite en  mer. Les  données  des  25 points de mesures ont 
été publiés par Yokoyama et Hadikusumo (1 969). 
A partir de ces données, Yokoyama et Hadikusumo (1969) ont réalisé une carte de 
l'anomalie de Bouguer du complexe Krakatau. Une  anomalie négative est localisée  au centre de 
la caldeira et est entourée par une anomalie positive passant par les îles Rakata, Panjang et 
Sertung. L'amplitude  de  l'anomalie (écart anomalie maximale et minimale) est de l'ordre de 9 
mGal  (voir  fig.  11.5.1). 
Yokoyama et Hadikusumo (1969) et Yokoyama (1981) ont calculé le déficit de masse 
dans la caldeira à partir de l'anomalie locale. Celui-ci serait de 2.8 x lo9 tonnes, ce qui est 
I'équivalent à un volume de l'ordre de 9.3 km3 pour un contraste de densité de 0.3 g/cm3. Ce 
volume correspondrait au remplissage  de la  caldeira  ayant  la forme d'un cône renversé de 4 km 
de rayon  en  surface  et 1 km de profondeur à partir du niveau de la mer, 
Yokoyama (1981) a aussi estimé le volume disparu en calculant la différence entre la 
topographie avant et après Iléruption. Les volumes disparus seraient de 8 km3 et de 5 km3 
respectivement  au-dessus et au-dessous du  niveau de la  mer, ce qui fait un volume total de 13 
km3 (k 4 km3). Quant  on rajoute le volume estimé de roches déposées dans la caldeira, pour 
une densité de 2.5 g/cm3 (densité estimée  pour la structure avant Iléruption 1883), le volume 
total disparu  au-dessous du niveau de la  mer  est  de 6 km3. Dans ce cas,  le  volume total disparu 
déposé à l'extérieur de la caldeira  serait de l'ordre  de 14 km3. 
11.5.2 Microséismicité: le modèle des chambres magmariques 
Par une étude des  anomalies  de  propagation  d'ondes S issues de séismes  locaux 
enregistrés par un réseau  installé  dans le  détroit  de  la Sonde en 1984, deux réservoirs 
magmatiques ont été détectés sous le complexe du Krakatau (Harjono, 1988; Harjono et al., 
1989). Le premier est situé à une profondeur de 9 km et serait composé de trois poches 
magmatiques. Le deuxième, d'une taille  plus  grande  serait  localisé à une profondeur de 22 km, 
au niveau du Moho. L'existence de ce deuxième réservoir serait lié au régime tectonique en 
extension dans la région du détroit de la Sonde  (fig.  11.5.2). 
Fig. 11.5.1. a) L'anomalie de Bouguer du Krakatau d'après Yokoyama et Hadikusumo (1969). 
b) Un modèle gravimktrique du complexe Krakatau (Yokoyama, 198 1) 
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Fig. 11.5.2. Les chambres magmatiques détectées par les anomalies des ondes S (Harjono, 
1988,  Harjono  et  al.,  1990) 
Vincent et al. (1989) ont suggCrC que la séparation des  poches  superficielles soit due aux 
effondrements successifs des caldeiras. Ainsi, la structure interne du Krakatau pourrait donc 
contr6ler la gCom&ie des chambres  magmatiques. 
- Quelle est la gkométrie exacte de la caldeira de 1883 et peut-on en diduire des 
indications  quant sa formation? 
- Quelle  est la structure interne du complexe  volcanique,  en  particulier sous la caldeira  de 
I'Cruption de 1883? 
- Est-ce qu'une structure majeure contrôle les centre d'activites? 
- Est-ce que la gCom6trie  des  chambres  magmatiques  est  bien controlee par les 
effondrements  successifs de caldeira? 
Pour répondre B ces  questions, nous avons effectue  des campagnes de mesures 
gravimetriques sur les îles en 1990 et 1991 et acquis des donnees marines  lors du deuxième leg 
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III. STRUCTURE  INTERNE DU VOLCAN  KRAKATAU: Une nouvelle 
contrainte sur le mécanisme de I'éruption de 1883 et sa corrélation avec 
l'activité actuelle 
Dans ce chapitre, nous présentons tout d'abord  l'acquisition  des  données. Par ailleurs, nous 
détaillons  quelques  traitements  et  les  résultats ur I'Anak Krakatau. Les résultats complets et  leur 
discussion sont présentés dans la deuxième partie du chapitre, qui est sous la forme d'une 
publication en anglais soumise au Journal of Volcanology and Geothermal Research en Avril 
1993. 
m.1. Acquisition  des  nouvelles  données  bathymétriques  et  gravimétriques  dans  le 
complexe  du  Krakatau 
Rappelons tout d'abord que les données bathymétriques existantes avaient été pour la 
plupart  recueillies  en  191 9 (Escher,  191  9).  Quelques  données  supplémentaires  avaient été 
acquises  en  1922-1923  puis  en  1940. Ces données  avaient  conduit à la réalisation d'une carte au 
1:25000 publiée  par  "Volcanological  Survey of Indonesia" en 1982. Lors du  deuxième  leg de la 
campagne MENTAWAI  1990, nous avons  acquis de nouvelles  données à l'aplomb de la caldeira 
à l'aide  d'un  sondeur à faisceau étroit. 
Quelques  profils  gravimétriques  avaient été réalisés en mer lors des missions CORMDON 
1983 et KRAKATAU 1985. Ces données marines sont localisées à l'aplomb de la caldeira et 
autour du Krakatau. 
Lors d'une mission en Août 1990, nous avons  effectué 148 mesures gravimétriques sur les 
îles du complexe volcanique (Diament et al., 1992). Des données complémentaires ont été 
acquises sur les côtes Ouest et Est de Me de Panjang et le long de la côte Ouest de l'île de 
Rakata en 199 1. 
Les données bathymétriques en mer de la campagne MENTAWN ont été positionnées 
grâce au système GPS. 
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Les points de mesures à terre ont été positionnés grâce à quelques  positionnements  absolus 
réalisés  avec le GPS et avec des positionnements  relatifs  (en  utilisant  des  instruments optiques) à 
partir de ces points absolus. Ces  mesures nous ont  également  permis  de repositionner les quatre 
îles  en coordonnées géographiques absolues. 
Avec  le système de positionnement  GPS,  pour des mesures  instantanées, la précision est de 
l'ordre de 30 m. Pour  des mesures  répétées,  elle  peut être meilleure  que  20m  (fig III. 1.1). Les 
points de mesures sont réparties en treize points sur I 'hak, deux  points sur l'île de Panjang et un 
point sur l'île de Rakata. Les longitudes et latitudes de ces  points  sont  présentées  dans le tableau 
111.1.1. 
Les autres points de mesure ont été positionnés  en  utilisant un théodolite To qui donne les 
coordonnées  relatives x, y et z ou avec  des  relèvements sur des  points côtés. 
En reportant les points par leurs coordonnées géographiques sur la carte au 1 :25000 
publiée par VSI (Effendi et al. 1P86), il est apparu que tous les points localisés sur la partie 
Nord-Est  des  îles tombaient dans la mer. Nous avons supposé que la forme  des  îles sur la carte 
était correcte et que le problème était dû à une mauvaise position des îles par rapport au 
quadrillage géographique. 
La  méthode  employée pour repositionner les  îles  est  la  suivante:  sur  chaque  île,  des points 
caractéristiques ont été sélectionnés (sommet, côtes des îles, points Tl et T2). L'azimut de ces 
points a été relevé à partir d'un ou plusieurs  points  GPS  connus,  ce qui a permis par la suite de 
recaler l'île considérée. Trois séries de mesures ont été réalisées. La première, le 14 Octobre 
1990, à bord du navire océanographique BARUNA JAYA III (B.J.111) alors au mouillage, ce 
navire était positionné à 105.41733 de longitude Est et 6.06167 de latitude Sud. Les mesures 
sont  présentées dans le tableau III.1.2.a. Ensuite, à partir du point T2 situé au sommet  nord de 
I'Anak, nous avons visé les îles de Sertung, Panjang et Rakata. Les données obtenues sont 
présentées dans le tableau III. 1.2.b. Enfin, des mesures à partir du  point Tl ont aussi été 
effectuées pour les îles de Rakata, Panjang et Sertung, elles sont présentées dans le tableau 
III. 1.2.c. 
Fig. III. 1.1. Les mesures GPS comparées au point benchmark sur 1'Anak. 
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Tableau UE. 1.2.a 
Tableau III. P 2 . c  
Tableau III.  I.2.b 
Tableau III.1.2.a Mesures des  azimuts a bord du navireB.J.111 (105.41733 E et 6.06167 S) 
b Mesures des azimuts  partir du point T2 (1 05.424 14 E et 6.09902 S )  
c Mesures des azimuts à partir du point T l  (105.42728 E et 6.10250 S )  
A partir des azimuts obtenus et des coordonnées GPS de certains points de mesures, les 
îles  ont été repositionnées comme  indiqué sur la fig.III.1.2. Les décalages sont de l'ordre de 350 
à 650 m. 
Lors du passage du navire océanographique L'ATALANTE le 23 Avril 1993 dans le 
complexe du Krakatau des  visées  radar  (azimut  et  distance)  ont été effectuées sur les  différentes 
iles.  Ces  visées  ont été reportées sur notre carte modifiée  et en général, la position  des  îles sur la 
carte est bonne avec une precision  meilleure que 50 m.  Seule  l'ile de Sertung, où il  n'y avait  pas 
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Fig. III. 1.2. Les nouvelles positions des îles du complexe Krakatau. 
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de point de mesure positionné au GPS, devrait &re décalée  vers  le  sud ouest de l'ordre  de 150 m 
((2. Deplus,  communication  personelle) 
La position de toutes les mesures gravimétriques est montrée sur la fig. 111.1.3. Leur 
distribution relate les conditions de terrain. Sur l 'hak ,  facilement  accessible,  le  réseau est dense. 
Sur les iles externes, la végitation est importante et le relief trhs irrégulier, ce qui limitait les 
visCes optiques à 25 rnktres environ. Ainsi, A I'intCrieur  de  l'ile de Sertung, la progression n'&tait 
que de 560 m par jour! I1 faut Cgalement rappeler que le GPS n'est  pas  utilisable sous un couvert 
vt$y5t:tal aussi  dense. 
ltituca'e des point de mesures 
Les altitudes des points de mesures dans le complexe du Krakatau ont été mesurées en 
utilisant soit un théodolite, soit un baromètre. 
Les théodolites ont été utilisés pour mesurer avec précision (meilleure que 25 cm) des 
altitudes de tous les points de mesures sur Sertung, de quelque points sur Panjang, Rakata et 
Anak Krakatau. 
Le nivellement de points complémentaires a éte rlalise avec un  baromètre (voir Annexe 1). 
Toutefois pour quelques  points situes sur le rivage,  par  exemple au Nord de Rakata, ayant  une 
altitude inférieure à 2 m, c'est à dire la précision du nivellement barométrique, l'altitude a Cté 
seulement  estimée. 
Les mesures avec le baromètre ont été effectuées pour avoir le plus grand nombre de 
données possible. Sur 1'Anak Krakatau, les altitudes de 55 points complémentaires ont kté 
mesurkes par nivellement  barométrique. Pour quelques uns  de  ces  points,  les altitudes obtenues 
par nivellement  barométrique  ont été vérifiées par des  mesures au théodolite. L'kart est 
systkmatiquement  inférieur A 2 m, c'est à dire A la  precision  de l'altitude obtenue par le 
nivellement barométrique (voir  Annexe 1 ). 
Pour I'Anak, où beaucoup de points ont été nivelés, nous avons pu vérifier la qualité des 
cartes topographiques publiées  (fig.III.1.4). 
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Fig. III. 1.3. Tous les  mesures  gravimétriques  dans  le  complexe du Krakatau. 
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Fig. III. 1.4. Les  altitudes  obtenues sont reportées et  tracées  sur une carte topographique de 
I'Anak. 
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IU.2. Topographie et bathymétrie du complexe  Krakatau 
Grâce aux données de MENTAWAI 1990, nous avons  pu  réaliser  la  première carte 
bathymétrique détaillée de la caldeira de l'éruption de 1883. Nous avons en fait réalisé deux 
cartes bathymétriques: une carte détaillée de la  caldeira et une carte du complexe Krakatau. Pour 
cette dernière,  nous avons également  utilisé des cartes topographiques et  bathymétriques. 
Les cartes topographiques sont à l'échelle de 1:25.000 pour le  complexe  du  Krakatau et à 
l'échelle de 1:5000 pour 1'Anak Krakatau. Ces cartes ont été publiées par le  Bureau de 
Volcanologie d'Indonésie (VSI), respectivement en 1982 et 1983. La carte bathymétrique est 
celle dont nous avons parlé au début de ce chapitre,  au 1:25000 et publiée en 1982 par le VSI. 
Toutes ces cartes ont été recalées,  avant  d'être  utilisées, par rapport au  quadrillage géographique 
comme nous l'avons  expliqué  précédemment. 
Les deux cartes bathymétriques que nous avons  réalisées à partir de nos données et de ces 
documents sont montrées et discutées dans la publication à la fin de ce chapitre. En résumé, 
l'analyse  des  données  bathymétriques et topographiques montre que 
- les bords de la  caldeira de 1883 sont  quasi-rectilignes  et de directions parallèles à celles de 
structures tectoniques. Il en résulte que l'effondrement de la caldeira  a  probablement été controlé 
par des structures préexistantes. 
- 1'Anak Krakatau se construit en  position  instable sur le  mur de la  caldeira de 1883. 
III.3. L'anomalie de Bouguer 
Nous avons ajouté à nos données celles déjà publiées (Yokoyama, 1969, 1981, 1987; 
Nishimura et al., 1986). Pour ces dernières,  nous avons repris les données brutes auxquelles nous 
avons appliqué  les corrections d'altitude et de relief 
Les cartes topographiques et bathymétriques  ont  permis  de  réaliser un modèle  numérique de 
terrain utilisé pour calculer les corrections de relief Les contours de la carte ont été dessinés 
manuellement  afin  d'éviter  d'éventuels artefacts lors  d'interpolation automatique. En considérant 
les cartes topographiques existantes et notre distribution de points de mesures sur les  îles Rakata, 
Sertung et Panjang,  les contours de la topographie ont été numérisés tous les 50 m. Sur 1'Anak 
Krakatau, les contours ont été numérisés tous les 12.5 m. Pour la bathymétrie,  les contours ont 
été numérisés tous les 25 mètres. La méthode pour calculer  les corrections de relief est expliquée 
dans l'annexe 2. Les valeurs maximales de la correction de relief dans le complexe  du Krakatau 
sont de 9 mGal au sommet de 1' ak Krakatau et de 8 m@al pour les points situ& pr&s de la 
fdaise Nord du Rakata. L'erreur sur la correction de relief est inferieure B 0.3 mGal pour les 
s de mesures  (voir  Annexe 2). Finalement l'estimation de l'erreur totale pour l'anornallie 
ouguer est de l'ordre de 1 mGal pour les donnies à terre et de 2.5 mGal pour les 
donnCes marines. 
La région dtudiee est constituée de plusieurs types de coulees et des depôts volcaniques, 
par conséquent la structure superficielle du volcan  presente  des variations de  densite. Pour nos 
calculs, nous avons besoin d'une valeur de densité  moyenne pour la correction de topographie et 
la correction de plateau. 
Williams  et  Finn (1985) ont  confirme que sur une  region de milieu  homogene  et sur lequel 
l'anomalie de Bouguer ne varie pas beaucoup, les méthodes de Nettleton (1939) et de Parasnis 
(1952) peuvent s'appliquer. Cependant,  s'il  existe  une corrélation entre la topographie et 
l'anomalie gravimetrique, ces methodes ne permettent pas d'estimer une bonne densité. Par 
exemple, Williams et Finn (1985) ont dû corriger l'effet d'une intrusion sur les volcans de 
"Medicine Lake", de St. Helen et de "Mount Hood" aux Etats Unis. Afh d'eviter la forte 
variation de densite dans une region, il peut & - e  nécessaire de diviser cette region  en  plusieurs 
parties. 
Pour des  mesures àterre, l'anomalie  de  Bouguer  complète est: 
gab = l'anomalie de Bouguef  (mGal) 
&bs = la valeur observte (mGal) 
h = l'altitude (m) 
p = la masse  volumique (dcm3) 
T = correction topographique pour  une  densité  unité 1 .O. 
= la valeur théorique (mGal) 
Dans la methode de Nettleton, on estime la valeur moyenne de densité superficielle en 
comparant  les  anomalies de Bouguer complète  avec la topographie. Les  anomalies de Bouguer 
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sont  calculées  en  utilisant  plusieurs  densités  superficielles.  La  densité pour laquelle  on observe le 
moins de corrélation entre l'anomalie de Bouguer et la topographie est considérée comme la 
valeur  moyenne de densité  superficielle. 
Nous avons appliqué la méthode de Nettleton sur les données gravimétriques de 1'Anak 
Krakatau où les points de mesures  sont bien distribués, pour voir la corrélation entre l'anomalie 
de Bouguer et la topographie. Nous avons choisi plusieurs densités: 1.9, 2.1, 2.3, 2.5, et 2.7 
g/cm3. Les cartes d'anomalie de Bouguer pour chaque densité sont montrées sur les figures 
III.3.l.a,b,c,d et  e. 
Sur la partie NE les contours de 77,  76,  75 et 74 mGal sont  presque situés au  même  endroit, 
quelque soit la densité choisie. Par conséquent la variation de densité ne joue pas beaucoup. 
L'application de la méthode de Nettleton n'est  pas  bonne  pour cette partie,  car il existe un fort 
gradient de l'anomalie de Bouguer. 
La valeur de l'anomalie est plus  grande sur la partie NE de  l'île.  Elle  diminue  vers  le SO. La 
partie Nord-Est est plus âgée et l'anomalie de Bouguer est  plus forte. La  variation de l'anomalie 
sur cette partie suit  inversement  la  tendance de la topographie. Par contre, sur la partie SO où 
plusieurs coulées se sont mises en place depuis 1970, l'anomalie est plus constante et présente 
des petites anomalies  inférieures à 2 mGal. 
La méthode de Nettleton peut donc être utilisée pour la partie SO. L'examen des figures 
111.3.1 montre qu'une densité, proche de 2.1, permet d'obtenir une anomalie de Bouguer peu 
corrélée avec la topographie dans la partie SO. 
Dans la méthode de Parasnis (1952), on considère que l'anomalie de Bouguer gab est 
constante sur la zone considérée. En posant 
où T' = ptT = la correction  de la topographie (mGal) 
x= h (m) 
et Pt est la  densité de correction de la topographie 
on peut écrire I'équation (1) comme, 
pp est la densité de correction du plateau 
Longitude Est  
a 
Longitude Est 
. . .  
Fig. 111.3.1. Les cartes de l'anomalie de Bouguer  de I ' h a k  Icrakatau calculées pour différentes 
densites: a) 1.9 g/cm3, b) 2.1 g/cm3, c) 2.3 dcm3, d) 2.5 dcm3 et e)  2.7 dc11?. 
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Fig. 111.3.1. (suite et fin) 
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En supposant que gab varie  peu et en traçant y en fonction de x, on  obtient une droite donc la 
pente nous donne pp. Pour avoir  la  meilleure  densité  de correction, les  densités de correction de 
la topographie Pt et du plateau pp doivent être égales. 
Nous avons d'abord  appliqué  la méthode de  Parasnis sur l'ensemble des données de 1'Anak 
Krakatau. Nous avons essayé  plusieurs  valeurs  de  densité Pt. Leurs résultats nous montrent que 
si la densité pt augmente, la densité du plateau pp augmente aussi. C'est-à-dire, la pente de la 
droite, donnée par l'équation (Z), devient  plus forte. Mais nous n'avons jamais trouvé une  même 
valeur pour les  deux  densités Pt et pp. Par exemple,  pour tous les  points de mesures sur l'île de 
1'Anak Krakatau et pour une densité de topographie pt.de 2.1 g/cm3, la densité du plateau pp 
calculée est 1.73 g/cm3  (fig.III.3.2). La densité du plateau pp est largement  plus petite que  celle 
de la topographie pt. Cela  signifie que l'anomalie  de  Bouguer sur 1'Anak a une forte variation. 
Comme précédemment, afin d'obtenir une bonne valeur de la densité, nous divisons la 
région en deux parties: les parties Nord-Est et Sud-Ouest de 1'Anak. Les résultats des calculs 
sont montrés dans le tableau 111.3.1 Dans la partie NE on ne peut pas trouver de résultat 
satisfaisant. Comme  dans  le  cas de méthode de Nettleton  ci-dessus,  l'application de la méthode 
de Parasnis n'est pas valide sur cette partie puisqu'il existe des variations de l'anomalie de 
Bouguer. Par contre, dans la partie SO, on obtient une densité de 2.1 S/cm3, 
Tableau 111.3.1 
La partie sud-ouest La  partie nord-est 
pt (g/cm3) R (%) p,, ( d c d )  pt (g/cm3) R (%) pn (g/cm3) 
2.0 93 1.52 2.0 93 2.08 
2.1 
93 1.58 2.3  93 2.16 2.3 
93 1.54 2.1 98 2.1 1 
pt = densité de la topographie, pp = densité du plateau, R = le  coefficient de corrélation entre x 
et y. 
Les méthodes de Nettleton et de Parasnis montrent donc que la  meilleure  densité  de 
correction est de 2.1 dcm3 pour 1'Anak Krakatau, C'est  ésalement cette valeur que nous avons 
retenue pour l'ensemble du complexe  (voir  ci-après). 
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Carte  de  I'alzonlalie de Bouper 
La figure 111.3.3 présente l'anomalie de Bouguer sur L'Anak. Un fort gradient négatif de 
l'anomalie de Bouguer de NE vers SO confirme que I'Anak est localisé au bord de la caldeira 
marquée par un effondrement du côté SO. Des petites anomalies  locales  négatives sont 
également  mises en évidence. Ces anomalies de courtes longueurs d'onde (inférieures à 200 m) 
ont leur origine dans la structure interne superficielle ou la distribution des différents dépôts 
volcaniques sur 1'Anak. Elles sont probablement liées aux positions des activités volcaniques 
antérieures à notre mission de 1990. Une de ces  anomalies négatives (fig.  111.3.3) est localisée au 
sommet de 1'Anak Krakatau. Ce cas est différent de celui des volcans Poas, Irazu et Rincon 
(Costa Rica) où l'anomalie locale au sommet  est positive (Brown et  al., 1987). Selon Rymer et 
Brown (1986), une anomalie négative serait due à la formation du cratère par des explosions de 
type acide et une anomalie positive serait due à un corps mafique  refroidi sous le cratère. 
Dans notre cas, l'anomalie négative n'est pas située exactement à l'aplomb du cratère actif 
mais décalée sur le flanc Nord-Est du volcan. 11 est intéressant de remarquer que le point 
d'émission de deux des  trois nouvelles coulées mises  en  place durant la dernière éruption (celles 
de Novembre 1992 et Fevrier 93) est situé juste sur cette anomalie  (voir  fig. 111.3.4). L'origine de 
cette anomalie négative, mesurée en 1990, était probablement  liée à l'existence de fissures ou des 
matériaux  relativement légers au-dessous. Ainsi,  l'anomalie de Bouguer pourrait peut-être donner 
une  indication de la localisation pour la  prochaine éruption. En considérant les changements de la 
topographie liés à la dernière éruption, nos cartes de l'anomalie de Bouguer et de la topographie 
pourront être utilisées pour de prochaines études comme cartes de référence. 
Longitude E s t  
-6305.9' 
Fig. 111.3.3. Carte des anomalies de Bouguer avec les points de mesures (les croix) sur 1'Anak 
Krakatau . 
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Fig. 111.3.4. Anomalie de Bouguer superposée à la carte des dernières coulées 1) de Novembre 
1992, 2) de Février 1993 et 3)  d'Avril 1993 ainsi que 4) la zone de chute de bombes sur 
1'Anak Krakatau. 
A partir de notre mod& numerique de terrain, nous avons calculé l'anomalie de Bouguer 
aux points de mesures, en utilisant differentes densitis: 1.9, 2.1, 2.3, 2.5 et 2.7 g"m3 pour les 
corrections topographiques et  de plateau. 
Sur les cartes de l'anomalie calculée pour une densite croissant de 1.9 2.7 g/cm3 on 
observe une augmentation de l'anomalie au centre  de la caldeira de l'ordre de 2 mGal pour une 
augmentation de densit6 de correction de 0,2 g/cm3 (voir les figures III.3.5.a, III.3.5.b, III.3.5.c, 
III.3.5.d et III.3.5.e). De même, une augmentation de densité provoque une augmentation de 
l'anomalie de Bouguer sur le bord  est de la caldeira, entre Rakata et Panjang.  Quelle que soit la 
demit6 utilisée,  la différence entre le minimum de  l'anomalie situé au centre de la caldeira et le 
maximum de l'anomalie situ6 sur le  bord  est de la caldeira est toujours de l'ordre de 20 mGall. 
Ceci nous confirme que l'anomalie  minimale au centre de la  caldeira  n'est  pas un artefact créé par 
la correction de relief Cette anomalie négative est créée par le corps Itger au centre de la 
caldeira. Celui-ci peut Etre lie aux divers effondrements et aux remplissages par des roches 
Iégkres. 
Les maxima de l'anomalie se répartissent  sur  une couronne passant  exactement sur les îles 
de Sertung, Panjang et Rakata. Cette couronne doit correspondre à la signature de l'ancien 
Krakatau prthistorique caractirisé par des  andksites h forte densité qui affleurent A la base des 
îles de Sertung, de Panjang et de Rakata. Les  anomalies sur Wakata  et  Panjang sont bien sépartes 
lorsque la correction de relief  est  calculée  avec  des  densités  faibles de 1.9 i 2.1 g/cm3 
(fig.III.3.5.a et fig.III.3.5.e). Par contre elles sont moins  bien  séparées si  la densitt utilisée pour 
la correction de relief est forte, elles ne sont  pas siparies pour les  densités  2.5 et 2.7 g/cm3.  Ce 
résultat indique que la densité des andesites  situées à la base des îles de Panjang et Walcata est 
probablement  comprise entre 2.5  et 2.7 g/cm3. 
Pour des  mesures proches de la côte, la correction de relief prend en compte à la fois la 
bathymétrie et la topographie. Pour tous les points gravimétriques sur les côtes des îles la 
correction de relief est de l'ordre de 1 mGal, excepté sur la côte nord-ouest de Rakata où elle 
atteint 8 mGal. Elle est inférieure à 1 mGal sur la côte nord du complexe Krakatau. En 
conséquence, pour une densité variant de 1.9 à 2.7 dcm3, la correction totale de relief sur les 
côtes (excepté le Nord de Rakata) et sur la rigion nord du complexe n'affecte l'anomalie de 
BouSuer que de 1.5 mGal au  maximum. Par contre au centre de la caldeira (pour une profondeur 
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Fig. 111.3.5. Les cartes  de l'anomalie de  Bouguer d u  complexe Krakatau  ca]culées  pour 
différentes densités: a) 1.9 dcm3, b) 2.1 dcm3, c) 2.3 dcm3, d) 2.5 dcm3 et e)  2.7 
g/cm3. 
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Fig. 111.3.5. (suite et fin) 
de 250 m) et dans la zone se situant entre Rakata et Panjang (pour une profondeur de 150 i 200 
m), les  anomalies  peuvent 6tre modifiées jusqu'i 8 mGal . 
Considérons maintenant les anomalies A l'extirieur, c6tC Est et Sud-Ouest de la couronne. 
Les anomalies (fig.III.3.5.aYb,c,d et e), montrent que pour une densité de correction augmentant 
de 1.9 A 2.7 g/crn3, I'6ca-t entre l'anomalie  positive située sur la couronne et celle nigative située 
A l'est du complexe Krakatau passe de 18 mGal à 24 mGd. Par contre  sur la partie Sud-Ouest de 
la couronne, l'amplitude de l'anomalie décroit de 10 mGd à 6 mGal, car la profondeur à 
l'extdrieur est supCrieure i celle de la couronne. Dans tous les cas une anomalie positive est 
situCe sur la couronne, et une anomalie  négative  est située au Sud-Ouest du  complexe Krakatau. 
Ces résultats montrent que la densit6 de la croûte à l'extérieur du complexe Krakatau est 
infirieure i celle du complexe. Rappelons que selon les donnies de sismique réfiaction et 
rGflexion, dans cette région, %a densité des sédiments  serait  de  l'ordre de 2. P g/cm3. 
Au vu de ces résultats, nous confirmons que l'anomalie n6gative située au centre de la 
caldeira est effectivement  créCe par des matériaux  légers. Les anomalies positives sur la couronne 
du complexe Krakatau (Sertung, Banjang et hkata)  sont corrilées avec la structure de l'ancien 
Krakatau (Proto Krakatau). La densité de la couronne est de l'ordre de 2.5 i 2.7 g/cm'. La 
densité des skdiments à l'extérieur du complexe du Krakatau (2.1 &m3) est inftrieure à celle de 
la couronne. 
Les rCsuItats de la modklisation de cette anomalie sur le complexe du  Krakatau sont 
pr6sentCs et diseutCs dans I'adicle qui  suit. 
Les moddes tridimensionnels déduits des d o ~ é e s  gravimétriques présentent la structure en 
profondeur du Proto Krakatau. Ces moddes montrent que la caldeira a été formée par 
l'effondrement du toit de la chambre  magmatique  pendant  l'hruption  en 1883, puis remplie par les 
matériaux légers.  B'aprks nos rnodkles, nous confirmons  que  l'effondrement  serait plut8t de type 
chaotique que de type "piston". 
D'autre part, la bathymetric et le modde gravimhtrique mettent en ividence une direction 
structurale majeure orientte N150"E. Depuis les temps préhistoriques (Proto Krakatau, Rakata, 
Danan et Perbuatan) l'activité du volcan est concentrée le  long de cette direction structurale. 
L'Anak Krakatau  s'est formé sur cette ligne N150"E qui est la limite NE de la caldeira  et 
présente une pente forte. Dans ce cas, 1'Anak Krakatau  est  probablement  en  position  instable. 
Les résultats complets de  cette étude sont  prksentés  et discutés dans la publication  suivante: 
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Publication: 
"Inner  structure of the  Krakatau  Volcanic  Complex 
(Indonesia)  from  Gravity and Bathymetry  data", 
soumis au Journal of Volcanology and Geoiherntal Research en Avril 1993. 
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ABSTRACT 
The Krakatau volcanic complex (Indonesia) has  been the site of one of  the most destructive 
eruption that occured on 27 August 1883. Consequentely to this famous catastrophic event 
responsible of a gigantic tsunami, a large part of  the preexisting volcano disappeared and a 
new caldera was formed. From the last century, many geological studies have  been  carried out, 
dealing with the still debated problem of  the scenario of  the eruption and the origin of the 
caldera. 
In order to assess the inner structure of  the volcanic complex, we  realized a complete land 
and marine geophysical survey on summer 1990. In this paper, bathymetry and gravity data 
collected during the survey  and  older  avalaible data are compiled  and interpreted to precise the 
actual morphology of  the caldera and its relation  with the deep structure of the volcano. The 
bathymetry data interpretation reveals that the newly formed caldera,  now  precisely located, is 
characterized by a flat sea-bottom at -240 meters depth and by steep linear  walls  wich  can  be 
related to main regional tectonic lines. The 3-D gravity modeling  emphasizes the shape of the 
original proto-volcano and  indicates that the bathymetric depression  is associated with a deep 
collapse filled with light  materials into this old volcanic dense substratum. It  confirms that the 
formation of  the caldera was triggered by the collapse of the roof of the magma chamber 
during the 1883 eruption, in a way  more  likely ''chaotic'' type than "piston" type. 
A major structural feature, pointed out by bathymetry and gravity data, is oriented N150" 
on a line passing through the old  and recent vents of  the volcano. This tectonic feature along 
which one the whole volcanic activity was focused since pre-historic times, seems to have 
closely controlled the caldera collapse and in all likelihood the destruction of the krakatau 
island during the 1883 eruption. It also appears that the young active volcano of Anak, as 
being built on this N150" volcanic  line  and therefore both on the  edze of the 1883 caldera  and 
above a major deep structural discontinuity,  could  be  on a probably  unstable site and  must be 
considered for hazard mitigation. 
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INTRODUCTION 
The Krakatau volcano, located in the Sunda Strait (Indonesia), is famous for its 1883 
emption which was one of  the largest volcanic events in historic time. Although this eruption 
has been discussed by many authors mainly on the basis of geological field investigations, only 
few geophysical studies were carried out on the Krakatau volcanic complex in order to 
constrain the inner structure of the volcano. Furthermore, the 1883 eruption resulted in the 
formation of a large submarine caldera which was selected by Williams (1941) as  the type 
example of a collapse caldera : " as the  type of a  caldera  produced  by  collapse following the 
evisceration of a  magma  chamber  by  explosions of pumice, it seems  best to select  that of 
Krakatau, both because of the recency of its origin and the clarity of the evidence ". 
However,  the  more recent bathymetric  map of the 1883  caldera  has  been  mainly  established 
with data collected by Escher in 1919. 
In  order to precise the morphology of the 1883 caldera and to better constrain the deep 
structure of the volcanic complex, we  camed out a geophysical  survey in the summer of 1990. 
This study is part of a French-Indonesian programme devoted to the geodynamics of the 
Sunda Strait (see Diament et al., 1990 for earlier studies). Our survey involves a part of an 
oceanographic cruise and land data acquisition  on the islands of the volcanic complex. New 
bathymetric data were collected over the Krakatau caldera  and  around the islands. In addition, 
side-scan sonar and high resolution seismic were also recorded on some selected profiles. 
Moreover, gravity data was obtained  on the islands of the complex and about 30 
magnetotelluric soundings in the audio-frequency range (8 Hz - 23 kHz) and 4 in the low- 
frequency range (less than 0.25 Hz) were also recorded. 
This paper presents the new bathymetry and gravity data collected during our survey. 
Bathymetry data analysis allows us to better constrain the present morphology of the 1883 
caldera and to discuss the location of Anak Krakatau, the presently active center of the 
volcanic complex, on  the edge of  the caldera. Moreover, the bathymetry data combined  with 
previous topographic map provide a numerical  model of altitude for the reduction of gravity 
data. A model of the deep structure of the volcano is then proposed from gravity data 
modeling  and  is discussed in light of the historical  development of  the complex. 
GEODYNAMICAL CONTEXT 
The Krakatau volcanic complex lies in the Sunda Strait (Indonesia) between Java and 
Sumatra islands and belongs to the volcanic arc related to the subduction of the Indo- 
Australian plate beneath the South-East Asian plate (Fig.1). Petrological studies have shown 
that Krakatau differs Erom the common pattern of  volcanoes in Indonesia in having a bimodal 
basalt-dacite composition (Hutchinson, 1982). Indeed, the eruptions cycles of Krakatau evolve 
from basaltic to dacitic composition (Van Bemmelen, 1941; en and Sudradjat, 1983; Camus 
et al., 1987). This is probably related to the tectonic setting of the Sunda Strait which is 
presently governed by an extensional regime according to  the results of recent geological and 
geophysical investigations (Lassa1  et al., 1989; Diament et al., 1998; Harjono et al., 1991). 
The Krakatau volcanic complex is also located on a N20" volcanic line which extends 
across the Sunda Strait fiom Panaïtan island in the south to Mount Rajabasa in the north 
passing through Sebesi and Sebuku islands (Fig.l). This line is outlined by shallow seismicity 
as revealed by world-wide seismological data (Harjono et al., 1991). The volcanic activity 
along this line is supposed to be recent (Plishimura et al., 1986) although there is no precise 
dating except on Krakatau. Presently, the Krakatau is the only active volcano of  this line and 
displays significant seismicity which has been found to be of tectonic origin (Harjono et al., 
1991). 
'VOLCANIC  ACTIVITY OF KATAU 
The geological map of the Krakatau volcanic  complex (from Effendi et al., 1986) is shown 
on figure 2. The complex consists in four islands (Sertung, Panjang, Rakata and  Anak 
Krakatau). This configuration results from at least two historical explosions and from the 
recent emergence of h a k  Krakatau. History of the volcanic activity of Krakatau can be 
divided into three main periods : 
Stage 1: Formation of a shield volcano (Prsto-Krahatau) about 2000 meters high and 10- 
12 km in diameter according to Verbeek (1 885) and Escher (1919). The latest lava streams 
were characterised by tridymite andesite. The destruction ofthis volcano would have result in 
the formation of a large sub-marine  caldera  which diameter is approximately 7 km. The islands 
of Sertung and Panjang and the basement of Rakata are remnants of the rim of this caldera. 
The destruction occurred about 40000 years ago according to Ninkovich (1 979) on the basis 
of drilling data or only 1500 to 1700 years ago according to Judd (4.889) from historical 
documents or to de Nkve (1983) from deposits found in the Java trench. 
Stage 2: Formation of a basaltic cone, 800 meters high, on the  edge  of  the prehisforie 
caldera and covering the Rakata remnant. Then, growth of two andesitic cones, Banan (450 
meters above sea-level)  and Perbuatan (120 meters), within the caldera. These three 
overlapping volcanoes formed one elongated volcanic island, the so-called Krakatau island. 
The Krakatau island largely disappeared on 27 August 1883 leaving only half the cone of 
Rakata and a small rock pinnacle, Bootmans rock, exposed above sea level. The associated 
events were: emission of a huge volume  of  ignimbrite that covered the islands and the 
surrounding sea-floor, formation of a submarine  caldera  and generation of a large tsunami that 
195 Publication 
killed more than 36 O00 persons on the neighbouring coastlines. Pyroclastic deposits have 
greatly increased the area of the islands of  Sertung and Panjang. 
Stage 3: Emergence of Anak Krakatau (Child of Krakatau in Indonesia) on January, 
1928. A tuff ring (basic andesite) was constructed up to 152 meters above sea level  until 1959 
(Sudrajat, 1982). Then the volcanic activity migrated south-westward and built a new cone to 
an height of  200 meters which is still active. The last eruption was a basaltic andesite lava 
flows began on 7 November 1992 (Bulletin of the Global  Volcanism Network, 1992). 
The I883 eruption 
Several scenarios have been proposed for  the 1883 eruption (Verbeek, 1885; Stehn, 1929; 
Williams, 1941; Yokoyama, 1981; Self and Rampino, 1981; Camus et Vincent, 1983a, 1983b; 
Francis and Self, 1983; Sigurdsson et al., 1991a). The chronology of the different events and 
the origin of  the tsunami (Latter, 1981; Francis, 1985; Vincent et Camus, 1986; Yokoyama, 
1987) have been recently largely debated in the scientific community. It results that several 
questions have not been answered. We briefly  recall  here the  two up-to-date scenarios for  the 
1883 eruption: 
The eruption began with a sub-plinian phase followed by several large explosions. The 
caldera collapsed late in the eruption sequence subsequently to the emission of a large volume 
of ignimbrite and emptiness of the magma chamber. The main difference between the two 
models deals with the chronology and the way of the volcano  collapse. In the first model (Self 
and Rampino, 1981; Francis and Self, 1983; Sigurdsson et al., 1991a), the culminating event 
was the generation of pyroclastic flows by gravitational collapse of the eruption column  and 
most of  the  Krakatau island disappeared into the sea when the roof of the magma chamber 
collapsed. Thus, the large volume of ignimbrite was erupted before major collapse of the 
volcano. The new caldera was formed  within the prehistoric one. The  authors also proposed 
that the tsunami were produced when the pyroclastic flows entered the sea, In the second 
model, Camus et Vincent (1983a,b) proposed a Mount Saint-Helens type collapse of the pre- 
existing volcano that produced a debris flow oriented towards the  North and Northeast (note 
that the collapse of Rakata would have followed the boundary of the prehisforic caldera). 
After this catastrophic event, extensive sub-marine eruption of ignimbrite took place ending 
with the collapse of a new caldera. According to these authors, the 1883 caldera would be 
located north-west of Rakata and intersects the prehistoric one. In this model, the giant 
landslide would be responsible for the major tsunami. 
These models were proposed on the basis of field geological investigations and only few 
geophysical studies were performed on this volcanic complex concerning its inner structure. 
'MOUS GEOPHYSICAL STUDIES 
The first geophysical  study was based on  gravity data gathered in 1969 and 1982 (Yokoyama 
and Madihsumo, 1969; Yokoyama,  1981, 1987) on the shores of the Krakatau islands. Data 
reduction revealed concentric Bouguer anomaly: the maximum anomaly is circular and  runs 
over the external islands of the complex  while the minimum  is  centered over the bathymetric 
depression to the West of Anak Krakatau. However, it can be noticed that the shape and 
amplitude of the Bouguer anomaly  is  not  well  constrained due to  the lack of marine  gravity 
data. The relative minimum  is  estimated by interpolation to be about 9 rnGal. It was 
interpreted by Yokoyama (I98 1) in terms of caldera  deposits  which have a negative density 
contrast o f 0 3  with the basement rocks and  he  proposed a fbnnel shape model of4  km  radius 
and 1 km depth. He also suggested that this low density infill might be material which was 
ejected and  fell  back into an  explosion crater and  probably  consists  of  pumice, ash and rocks of 
the old volcano. Yokoyama (1 981)  has then proposed that the most important factor in the 
disappearance ofthe two third of the Krakatau island during the 1883 eruption was a large 
explosion. This was later discussed by Self and Rarnpino (1982) and Scandone (1 990) who 
argued that the eruption was not of the type to eject a large amount of lithic material 
explosively,  sufficient to cause a 4-5 km diameter  caldera. 
Instead of an  explosive  event, a more likely mechanism leading to  the disapearance of a 
large part ofthe mountain by engulfment into a collapsed  caldera  was proposed since 1885 by 
Verbeek. In a review paper, Mc Birney (11990) observed that such an explanation, initially 
proposed by Fouque in 1879 to explain the fomation of the Santorini caldera, is mainly 
supported by the fact that the volume  of older lithic rocks in the ejecta  is  less than the missing 
structure. Scandone (1990) confirmed this hypothesis in examining experimental results on 
explosions generated by high conventional explosives or nuclear devices and several field 
observations concerning various caldera forming eruptions (eruptive sequences, volume of 
ejectas, size of caldera,  gravity  anomalies...). By comparison, he conclued that  the energy to 
form crater explosion with radius exceding 500 meters is never available during volcanic 
eruptions and then that Krakatau caldera as most of the calderas could not have been 
generated by explosion. As previously mentionned, the idea that the mountain would have 




A temporary seismological network was installed in the Sunda Strait in 1984 in the 
framework of  the French  Indonesian  Program. More than 600 local earthquakes were recorded 
(Harjono,  1988, Harjono et al., 1991). The analysis  of attenuation of S waves  allowed some of 
us to detect two zones of attenuation (Fig. 3) beneath the Krakatau volcanic complex 
(Harjono et al., 1989). The upper one,  located at a depth of about 9 km,  is  divided into three 
parts that were interpreted as magma pockets. The deeper one is located just beneath the 
Moho and presents a larger horizontal  extension.  The  existence of a large,  deep  reservoir  has 
been associated to the geodynamical  setting  of the Sunda Strait. In fact, the extensional  regime 
of the area would favour such a large  deep  zone  of  melting, source for basic  magmas. The 
depth found for the upper zone agrees well  with the depth proposed for the magma  chamber  of 
Anak Krakatau according to petrological and geochemical results (Camus et al., 1987). Its 
size,  deduced  from the seismological  study,  is  large  enough to allow the differentiation  of the 
large volume of dacite of the 1883 eruption (G. Camus, pers. comm.). Finally, as shown on 
figure 3, the shape of this upper  attenuation  zone  should be controlled by the internal structure 
of the volcano derived  from the collapses  of  successive  calderas  as  proposed by Vincent  et  al. 
(1 989). 
The marine data  was collected during the Evientawai Cruise on board R/'v Baruna J q a  III 
(Diament et al., 1991). Precise bathymetric data over the 1883 caldera and around the islands 
were recorded (Fig.&). We used a narrow-beam echo-sounder for  the bathymetry that allows 
us to get  more  accurate estimations of steep slopes than do classical equipment. The 
navigation was achieved using GPS and TRANSIT satellite systems (the GPS system gave us 
a position every 13 seconds when a good constellation of satellites was available, that was 
about 22 hours a day). Due  to  the size of the vessel, data could be only collected in areas 
where the depth was large enough (Fig.4b); for example, we could not record data  just north 
of Anak due to the presence of shoals. Our data set represents the most extensive and 
complete coverage of the deep 1883 caldera since 1919 (Esher). Considering the entire 
volcanic complex, it completes well the bathymetric survey recently realized by Sigurdsson et 
al. (I 99 1 a, 199 1 b)  in shallow areas (less than 120 meters). 
The new bathymetric data were combined  with those of two previous cruises (Corindon in 
1983 and Krakatau in 1985) also conducted in the fiamework of the French-Indonesian 
program. In the areas where we have no data, especially in shallow areas, we used the 
bathymetric map  published by the Volcanological  Survey of Indonesia in 1952 on the basis of 
%he  data collected by Escher in 1919. Compilation of this data set allows us to build a new 
bathymetric map extending up  to 20 km around the volcanic complex. The data collected by 
Sigurdsson et al. (1991a) in shallow areas indicate only small differences with our compiled 
bathymetric map. Topography on the islands is Siven by both the altimetry data collected 
during our land survey and contour lines digitized from a topographic map of the volcanic 
complex (Volcanological Survey of Indonesia, 1982). A more detailed topographic map 
(1981, with corrections for the last eruption of 1988) was used for Anak Krakatau. During our 
land survey, we used a portable GPS receiver to locate a few points on each island. The 
horizontal accuracy of the GPS equipment was checked on a geodetic bench mark on h a k  
Krakatau and is about 10 to 20 meters. As a result of our accurate positioning in absolute 
geographical coordinates compared to  the previous published map, we had to  correct this map 
by shifting and rotating some of the islands. This was possible because we located some points 
along the shores and on some remarkable spots on the islands (headland, summit...). Once the 
coast lines of the islands were moved according to our GPS measurements, the comparison 
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between field altitude data (barometric and topographic levelling) and topographic maps 
shows only  small discrepancies in the range of a few meters. 
A numerical model of altitude (bathymetry  and topography) has thus been realized for a 
large area encompassing the Krakatau complex in order to compute the terrain corrections for 
the gravity data reduction. The central part of this model (6'12s to 6"03S and 105'20E to 
105'29E) is shown on figure 5 on a 3D representation. This area will be also used for the 
fkrther gravity maps (anomaly, model...). The  3D view allows to identifjl the main effects of 
the 1883 eruption: the steep concave cliff of Rakata probably  collapsed along the boundary of 
the prehistoric caldera; the ignimbrite  sub-marine deposits on the external sides of Sertung and 
Rakata islands  (yellow shallow zones); the deep 1883 caldera (blue) resulting from the collapse 
of the  roof of the magma chamber. 
Note also the location of Anak Krakatau on the very edge of the 1883 caldera. The figure 6 
shows a detailed  view of Anak Krakatau seen  fi-om the SE. The old crater's rim and the new 
active cone are clearly shown on this representation. This emphasises the migration of the 
volcanic activity in a SW direction and  consequently toward the steep wall of the 1883 caldera. 
We discuss later the growth  of Anak Krakatau on the  edge of the 1883 caldera and its location 
on a probably unstable site. 
Morphology of fke  caldera 
GeneraI patterns 
Let us focus on the present morphology of the 1883 caldera in order to check some 
assumptions concerning its origin such as the control by pre-existing features. A detailed 
bathymetric map of  the caldera contoured every 20 meters is  shown  on figure 7. 
The bathymetric depression is elongated in shape with two main directions: SW-NE and W- 
E to  the west and the east of Anak  Krakatau  respectively. The deepest part is located SW of 
Anak Krakatau and  has a rectangular shape with a flat bottom (-240 meters) and steep linear 
walls. Leading out this flat deep area towards SW and E are elongated grabens with floors 
deeper than 100 meters. A careful examination of our bathymetric records to  the west of the 
caldera shows that the narrow graben cutting the western wall of the caldera is prolonged by a 
linear depression 20 meters deep. We previously suggested (Harjono, 1988; Diament et al., 
1990) that Krakatau lies just at the intersection of the N20" volcanic line with a transverse 
feature, oriented N50°, that links  Krakatau to the Sunda Strait graben. This N50" feature was 
interpreted as a fault on the base of its seismological  and gravimetric signatures. The 
bathymetric depression to the west of the caldera corresponds probably to  the termination of 
that fault. Since strong underwater currents are reported in the vicinity of the Krakatau 
complex> we believe that the formation ofthis narrow graben is a consequence of a submarine 
erosion along the M O 0  fault. 
The north and south walls of  the deepest part are oriented N70" with  slopes of about 26". 
The direction of these walls  is  roughly  parallel to  the one of the above  mentioned fault. The 
east a d  west walls are oriented N150", and the slope on the western one is  smaller of about 
7". The N150" azimuth corresponds to  the direction  on  which the former vents ofthe pre-1883 
Krakatau island, Danan and Perbuatan were lying (see Fig. 2). In addition, Stehn (1929) 
reported that in January 1928,  when h a k  Krakatau emerged above sea  level, "the eruptions 
were not proceeding @om a single point but thcd rather there were six crater openings 
arranged in a line about 500 meters in the SSE" (i.e. N150'). Clearly the N150" 
azimuth corresponds to a structural direction along which craters are aligned and that has 
partly controlled the caldera formation. 
Therefore, our new set of data confirms that the shape of the caldera  is  associated to linear 
directions corresponding to tectonic features. Thus, we agree with Williams ( 1  941) who 
assumed that the collapse ofthe caldera  has  been  controlled by pre-existing features. 
Although, our data do not extend  very  close to the Rakata steep cliff (see Figure 4b) we 
can precise the shape of the contour lines north of Rakata. This shape images a flow of 
material  coming from the cliff that could correspond to slumping or rolling down materials. 
This could  be in agreement with  Francis and  Self assumptions (1983) which supposed that the 
cone ofRakata was apparently left  perched  on the southern rim of the caldera  after the caldera 
collapsed,  then  slumped into the sea. Moreover, two weeks after the paroxysm  and 9 months 
later, rock-fa11 dust  clouds, that were initially mistaken for volcanic  activity, have been 
observed. Such  clouds were also  seen in 1896 and 1897 (Simkin  and  Fiske,  1983).  Rock-falls 
along Rakata cliff have been also reported by Cool in 1908 (in Simkin and Fiske, 1983). 
Nevertheless, a detailed survey of the submarine foot of  the Rakata cliff is necessary to precise 
this point. 
It is  interesting to compare the present  morphology ofthe caldera  with  previous ones. The 
bathymetry  of the inner part of  the Krakatau  complex after the 1883  eruption has  been  known 
at different  times. Soundings were started shortly after the 1883 eruption  (Verbeek, 1885) by 
the survey ship Hydrograaj Then, numerous soundings collected in 1919 (bathymetric map 
published by Escher in 1919) and a few supplementary ones in 1922-23 (Escher, 1928 in 
Stehn, 1929) have  shown that changes  have occurred: the caldera had become deeper. 
Examination of the submarine profiles has convinced Neumann van Padang (1933) that this 
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deepening of the caldera represented a vertical sagging. This strongly suggests a compaction 
of the materials infilling the caldera. 
Comparison of our map with the  one  of Escher (in  Stehn, 1929) reveals some differences. 
The  bottom  of  the caldera is more flat: the  two small  25 meters depressions flanking a N-S 
central ridge, that  were shown on Escher's map, are no more present. The walls of  the caldera 
appear now to be steeper and more rectilinear. Moreover, the bottom of  the caldera is less 
deep: on average, -240 meters instead of -250 meters and the maximum depth is -255 meters 
instead of -279 meters. Both the erosion of ignimbrite deposits and the products fi-om Anak 
might be advocated in order to explain this apparent infilling of the caldera. 
Sudrajat (1982), on the base of a few soundings obtained in 1940, already noticed that  the 
deepest part of  the caldera had become shallower from -279 meters to approximately -250 
meters. He suggested that this was due to the sedimentation of the volcanic products from 
Anak Krakatau and he has estimated the  rate of sedimentation to be about 1 to  3.5 meters per 
year between 1919 and 1940. According to the fact that the frequency of eruptions of  Anak 
seems to be quite constant, Sudrajat also proposed that this rate of sedimentation remained 
identical between 1940 and 1982. Our data show that the depth of the bottom of the caldera 
did not really changed since 1940. That can be explained by both a slowing down of the 
erosion of ignimbrite deposits and by the fact that the activity of Anak became exclusively 
aerial since 1960. 
Growth of Annk Krnkntnu 
Anak Krakatau is  born about midway  between the former craters of Danan  and Perbuatan, 
where the main vent for the 1883 eruption is  supposed  (following the consensus opinion) to 
have laid,  immediately off the steep NE wall  of the basin formed by the collapse of the 1883 
caldera. According to the sounding taken in 1919, the position of the eruption point 
corresponded nearly to a former depth point of 188 meters (Stehn, 1929). Rapid sounding at 
the end of January 1928 has shown depths of more than -200 m at about 360 m of  the eruption 
point and that  the western slope of  the volcano was considerably steeper than the eastern. This 
was interpreted by Stehn (1929) as a consequence of its position right off the steep wall of the 
basin and also of the strong current that was generally  running  SW to NE. Figure 8 displays 
the temporal evolution of a SW-NE morphological  profile from 1919 to  the present day. We 
also show the location of our data closest to Anak. Clearly, Anak Krakatau was built on the 
flank of the caldera (slope estimated of about 1 8" in 1919). The south-western slope of  Anak 
was  steeper as 29" in 1928. Nowadays, this slope seems to be still important and shows that 
the successive eruptions did not resulted in a gentle filling of the caldera. Indeed, our data 
show that at a distance of 900 meters from the shore of  Anak, the depth is -245 meters and 
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that there is no indication of a gentle  rise. Therefore the actual slope of the western submarine 
flank s f h &  Krakatau is at least 15". Note that on figure 7, we used the bathymetric contour 
lines of the map  published by the Volcanological  Survey of Indonesia on which the 
southwestern flank is not really constrained by data. Nevertheless, our data obtained on 
board the Banma hya III show that the south-western flank is steep and since Anak is 
growing to\;srards the Southwest, one cannot  exclude  landslides  along this flank. Several few 
meters tsunamis occurred probably there in 1981 (Camus et al., 1987; Sigurdsson et al., 
1991 b). Obviously, a more detailed  survey ofthe slope should  be  realized in the  future. 
We realised 148 new gravity data on the Krakatau  volcanic  complex. The gravity stations 
are located on a few profiles through Panjang, Sertung and Rakata islands and on a dense 
network on Anak Krakatau (Fig. 9). The gravity readings were made with two  Lacoste and 
Romberg gravity meters (G and B model). A gravity  base  was  installed on Sertung and  tied to 
the IGSN71 base of Waymuli, located on the South-West coast of Sumatra. We used the 
algorithm of Longman (1959) for the earth tide correction. The accuracy of the gravity 
measurements  is about 0.05 mGal. 
On each island, the gravity stations were tied with optical devices (theodolite and EDM) 
fiom a network of GPS stations. This  network  contains  approximately 30 stations located  with 
a portable GPS receiver. As previously mentioned, the accuracy of our GPS equipment was 
checked on a geodetic bench mark on h a k  Krakatau, built up  during a GPS survey (Kasser, 
pers. comm.). The absolute horizontal positioning of all gravity stations is within 10 to 20 
meters. 
A precise  levelling ofthe gravity  stations  has  been done with  optical  devices. The accuracy 
is  within a few centimeters. For some stations located  along the shore of the islands  and on 
Anak, the altitude data were determined by barometric levelling. The accuracy of the 
barometric  levelling is better than 2 meters,  precision that is  enough for the gravity modelling 
of the deep structure of the volcano. Note that the vertical accuracy of the portable GPS 
receiver used was only ofa  few  tenth of meters,  that  is too large for the gavity reductions. 
The irregular distribution of the gravity stations shown on figure 9b relates the field 
conditions. Except Anak Krakatau, the continuously  active centre of the volcanic  complex, the 
vegetation is extremely dense on the islands  due to the tropical climate. Moreover, the 
topography is very rough, cut  with  numerous  incised  valleys  consequence of the strong erosion 
over the pumice deposits. Verbeek (1885) reported in October 1883, two months after the 
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eruption, that steep-sided  gullies 40 meters deep had  been  already cut into the deposits. As the 
islands are uninhabited, no paths exist  inside the islands  and the optical sightings in the forest 
was limited to 25 meters, slowing  down the surveyors progression to 500 meters per day.  On 
another hand, landing on the shores appeared to be quite difficult in some places, and even 
impossible (along the western and southern coast of Sertung for example), due to  the presence 
of crumbling sea cliffs. 
Complete Bouguer anonznly 
Data compilation 
In  order to compute a precise Bouguer anomaly  map  of the Krakatau complex, we used  all 
data available in this area (fig.9). We added the land data previously  published by Yokoyama 
and Hadikusumo (1969) and Yokoyama (1987) and the sea surface data recorded during 
Corindon and Krakatau cruises (Diament et al., 1990). A l l  data were tied to the IGSN71 
system. The crossover analysis of  the sea surface gravity data show a good agreement between 
the  two cruises since the discrepancies  of free air  anomaly  at crossing points are less than 2.5 
mGal,  i.e. the accuracy of marine  gravity data. Comparison of  our land data with the nearby 
data  of Yokoyama show differences  less than 1 mGal  on free air  values. A set of 180 land data 
and 337 sea surface data was used to compute the Bouguer anomaly map. 
Data reduction 
The observed gravity value g is reduced to Bouguer anomaly by: 
where y is the normal gravity value in IGSN71 system, p is the vertical gradient of the 
normal gravity (estimated at 0.3086 mGal/m), G the Newton gravitational constant, p the 
reference density, pw the sea water density is 1.03 and T is the terrain correction for unit 
density; h is the station elevation for on-land data and d the depth of the sea-floor below a sea- 
surface gravity measurement. 
In order to take into account the large topographic and bathymetric variations of the 
studied area, we computed terrain corrections at every  gravity data location. For that purpose 
we used the numerical  model of altitude (NMA) previously  described extending up  to 20 km 
around the volcanic complex. Using  bathymetric  and topographic contour lines, we 
represented the NMA as  a pile of prisms. Horizontal geometry of each  prism is directly  given 
by the shape of the contour lines  and  their thickness is equal to  the altitude difference between 
two contour lines. This thickness  depends upon the accuracy of  the data used for the Nh/fA 
and is respectively of 12.5, 25  and 50 meters for Anak topography, bathymetry  and 
topography of other islands than Anak The terrain correction is then computed at each data 
point by summation of the gravity  effects of horizontal faces of  the prisms. The algorithm used 
to compute the gravity effect of a plane facet is  given by Chapman (1 979).  Such a computation 
method will be also used for  the further 3-D gravity  modelling.  Maximum  values for the terrain 
correction are  of 9 mGal for  the  top of h a k  and 8 mGal for points located close to the Rakata 
cliff. The approximation of a step-like topographic model introduces an error less  than 1 mGal 
by comparison to a regular slope model  (for  example  on ak the error is  less  than 0.4 ImGal). 
Final accuracy of  the Bouguer anomaly is estimated at about A l  mGal for land data and 
22.5 m@al for sea surface data. 
Density determinaiion 
A critical point in the computation  of Bouguer anomaly  is the choice ofthe density for  the 
slab and terrain corrections. As no rock density measurements are available on the whole 
Krakatau  volcanic  complex  (islands and  submarine deposits), we applied the Nettleton (1976) 
and the Parasnis methods (1962) on the gravity  data. These methods  have  only good 
application  within areas characterized by homogeneous  density and where there is no 
correlation between the topography and the Bouguer anomaly (Williams and Finn, 1985). 
They  have to be  used  careiûlly in volcanic areas where the reliefs are made  of heterogeneous 
structures such as volcanic  deposits,  lava flows resulting  from the historical  volcanic activity of 
the volcans. 
In the Nettleton method (1976), the density  is  adjusted to minimise the correlation between 
the complete Bouguer anomaly and the topography. We have computed Bouguer anomaly 
maps for various densities  ranging  from 1.9 to 2.7 with a 0.1 step. The  resulting  maps show 
that no  density  minimise the correlation for the whole  volcanic  complex  and  confirms that it 
could not be  characterized by an  homogeneous  superficial  density. In fact, a poor correlation is 
obtained  on the outer islands for high density values while the correlation is minimized over 
Anak  and the caldera for lower  densities.  This  information will  be  later  used  and  discussed in 
the modelling ofthe Bouguer anomaly. 
Parasnis (1962) proposed an  analytical  approach to estimate the average superficial  density 
From equation (1) one can write : 
Y = 2 x G p ~  X + g m  (3 1 
with Y = g - y + ph + P T T  
and X = h  
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Assuming g m  to be a random error  of mean value constant in the study area, the slope of 
the best-fit straight line for the plot  of Y versus X will give PB for  a given value of PT. The 
retained density PB is such that it equals the assumed PT. Of course this method is only  valid  in 
areas with small variations of Bouguer anomaly compared to the variations of the slab 
corrections, that is  in areas with important altitude changes and constant geology. Therefore, 
the only zone where this method can be  applied  is the south-westem part of Anak where many 
lava flows were emplaced since 1970, The resulting  density value is of 2.1 (Fig. 1 O). This low 
value characterizes recent products  from Anak  and is comparable to the surface density found 
on other volcanoes (Williams and Finn, 1985). 
Moreover, it is interesting to note  that Verbeek (1885) gave a value of 2.2 for  the density 
of  the fine products of the 1883 eruption; these products covering the sea-bottom and the 
outer islands of  the complex. Furthermore, a density close to 2.1 for the superficial 
sedimentary layer around the Krakatau complex  has  been  deduced  from velocities obtained by 
a refraction study west of Krakatau (Larue et  al., 1983) and from drilling data in the eastern 
part of  the Sunda Strait (Noujaim, 1976). Therefore we decided to use a reference value of 2.1 
for  the reduction of gravity data. 
Bouguer anomaly  map 
Figure 11 shows the Bouguer anomaly map for a density of 2.1. According to the data 
distribution, we preferred to draw  the contour map by  hand rather than to use any 
interpolation algorithm that could introduce spurious effect. This map reveals a high gravity 
ring  running by the external islands of  the complex. The average amplitude of this anomaly  is 
+77 mGal with local  maxima on Rakata, Sertung (+82 mGal)  and  Panjang (+80 mGa1) islands. 
To the south-west, the amplitude of  the positive anomaly decreases down to +75 mGal. A low 
sub-circular anomaly of t-54 mGal lies in the middle of the positive ring. Note that Anak 
Krakatau is located on the linear steep gradient between the negative and positive anomalies. 
This N150" gradient underlines the already mentioned direction passing through the ancient 
craters of Danan and Perbuatan and the present active one. Outside the positive ring, the 
Bouguer anomaly  is  roughly of +65 mGal,  consistent  with the regional trend deduced -from the 
free-air gravity map of  the Sunda Strait (Diament  et al., 1990). 
On figure 13, the Bouguer anomaly was draped over the topography in order to emphasize 
the relation between the gravity anomaly and the morphology of  the complex. No correlation 
remains between gravity anomaly and topography on Anak Krakatau indicating that 2.1 is a 
good value for the average density of Anak. Moreover, Anak Krakatau (+220 meters) is 
underlined by a much  smaller anomaly than the other islands of the complex indicating higher 
values of density for or beneath the outer islands. As there is no correlation along the ring 
between Bouguer anomaly and the bathymetry ofthe sea-floor, the Bouguer anomaly  primarily 
reflects density heterogeneities beneath the sea-floor and cannot be related to a deficient 
terrain correction. Finally, there is a clear spatial relationship between the negative anomaly 
and the 1883 caldera morphology: the highest  gravity gradients closely  follow the steep flanks 
of the caldera. Such correlation is an indication that the source of the negative anomaly is 
mainly superficial and is related to the structural development of the caldera and evidences 
different structures beneath the 1883 caldera  and the  outer islands ofthe complex. 
Gravity anomaly over caldera  and  models 
The Bouper anomaly map of the Krakatau presents similar characteristics 'to those 
obtained  on other volcanic complex  such  as  Santorini volcano (Budetta et al., 1984) or Campi 
Flegrei (Barberi et al., 1992). Al1 these maps exhibit a negative anomaly over a caldera 
surrounded by a ring of positive anomalies.  According to Rymer  and Brown (1986), negative 
anomalies are mostly observed  on  volcanic  complexes  with a long history of explosive 
eruptions associated with  caldera  formation and emission of highly  silicic  pyroclastic  materials. 
Such  volcanoes are found on  continental  crust in a subduction or rift environment (e.g. Long 
Valley, Yellowstone, Japanese and Indonesian volcanoes...). In each case, there is a clear 
correlation between the wavelength  of the observed  anomaly  and the caldera  diameter 
indicating a strong genetic relationship. Low density caldera infill, often silicic pyroclastic 
material, is probably responsible for the observed negative anomaly while denser volcanic 
rocks forming the volcano substratum are frequently invoked for the source of the positive 
ring. In case of an active volcano, a low-density  magma  chamber  within the uppermost few 
kilometers of the crust may also  contribute to  the gravity  low  (Yokoyama, 1981; Rymer  and 
Brown, 1986; Scandone, 1990). 
In order to interpret the observed  gravity  anomaly over the Krakatau  volcanic  complex, we 
first determine the contribution to the gravity low of the magma chamber imaged by an 
analysis of attenuation of S waves by Harjono  et  ai. (1989). 
The gravity effect of magma  chambers 
Although a large uncertainty exists for the density contrast of a magma  body, it is  generally 
assumed to be negative and less than 0.5 (Isherwood, 1976; Iyer, 1984; Rymer and Brown, 
1989; Scandone, 1990). Figure 12 displays the gravity  effect of the superficial  magma 
chambers, computed using a density  contrast  of -0.2 and the 3-D geometry  deduced  from the 
seismological study (see Fig. 3). This effect is elongated in the east-west direction and is of 
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small amplitude and large wavelength and thus slightly contributes to the observed anomaly. 
Since the variation amplitude (1.5 mGal)  within the area is of the order  of  the accuracy of  our 
Bouguer anomaly, we will not fùrther consider this contribution in our modeling. Note that the 
deep attenuation  zone revealed  by the tomographic study and located at  the  Moho is too large 
and too deep to produce any  local gravity effect  and thus will neither be taken into account. 
Introducing a denser crystallised roof for a more realistic model of a magma chamber, as 
proposed by Scandone (1990), will  also decrease the amplitude of  the gravity effect. Therefore 
the observed gravity anomaly over the Krakatau area is  mostly controlled by the subsurface 
inner structure  of  the volcanic complex. 
Subsurface strucfure 
The observed Bouguer anomaly over the Krakatau volcanic complex may be  explained with 
a subsurface model  including a low-density  caldera infill and the dense volcanic substratum of 
the  proto Krakatau. In order to fit the steep gravity gradients observed, a sub vertical contact 
associated with a density contrast of about 0.7 has to be introduced. Examination of the 
Bouguer anomaly maps, computed with various density value reveals that a density of 2.6 
minimizes the variations of the Bouguer anomaly  along the positive ring. Such a density value 
is similar to the  one proposed for ancient volcanic products on other volcanoes such as  Mt 
Saint-Helens (Williams  and  Finn, 1985) or the Toba caldera in the Sunda arc (Nishimura et al., 
1984). So we choose 2.6 for the density of the substratum of the proto-Krakatau. According 
to the total density contrast 0.7 required for matching the steep gradients, we deduced a 
density of 1.9  for  the caldera infill. Due to this contrast and as no direct field observation on 
the  nature and the density of these submarine materials are available, we suggest that they 
contain both juvenile pyroclastic products and older lithic rocks of the destructed island. The 
densities deduced from many studies for these volcanic  materials are usually ranged between 
2.0 and 2.2 (Nishimura et al., 1984; Rymer et Brown, 1986; Alatorre-Zamura and Campos- 
Enriques, 1991; Zubin et al., 1992). Our value indicates that the average density of  the infilling 
materials tends  towards low values for volcanic products. It  might  be  explained by an 
homogeneous light  infill or by an heterogeneous infill consisting of blocks or a combination of 
both sources. 
Therefore, the density contrast with  respect to our reference value of 2.1 are  about + O S  for 
the dense substratum and -0.2 for the caldera infill. The geometry of our best-fit model is 
shown on figures 14 and 15. The substratum is sub-cylindrical with a hole in the centre. Its 
thickness is  on average 1000 meters, its flat bottom lies at a depth of about 1225 meters and 
its top at 225 meters except beneath the outer islands where it forms their basement. The 
middle depression is filled  with up to 1000-1500 meters of light material. Figures lGa, 1Gb and 
166 shows three cross-sections across the density model along lines AA', BB' and "?(see 
location on figure 15) and the corresponding observed and computed gravity profiles. The fit 
between the observed anomaly  and the computed one was considered as good if smaller than 
the accuracy of  our observed Bouguer anomaly, that is 1 mGal for land data and 2.5 mGal for 
marine data, when close to  the data points. 
We interpret the origin of the positive anomalies as a dense substratum made  of ancient 
m a p a t i c  rocks  that form the inner parts of  the  outer islands.  This is in good agreement with 
the hypothesis on  the inner structure  of the volcano made by Verbeek in 1885 (in  Simkin  and 
Fisk,  1983) on the basis of geological investigations. He proposed that the  outer islands were 
built by accumulation of deposits fiom successive eruptions on top  of  the andesitic remnants of 
the proto-volcano. These ancient rocks forms  outcrops on some places of Rakata,  Sertung and 
Panjang (see Fig.%) and consist in "andesite trydimite". The comparison of the shape  of  the 
islands with the contour lines of  the positive anomaly  confirms that the south-eastern part of 
Rakata and the north and north-eastern part of Panjang are formed with younger volcanic 
products emplaced during recent eruptions. 
Another hypothesis might be advocated in order to explain the origin of the positive 
anomaly. Density measurements were performed on pyroclastic rocks drilled in Campi Flegrei 
(Barberi et al., 1991) and have showed an increase of density  with depth up  to  +0.2 resulting 
from both compaction and hydrothermal circulation along circular faults. On another hand, 
numerous well data obtained  on a geothermal site in Costa-Rica (Miravalles volcano) did not 
show any increase of density due to hydrothermal effect (Hallinan  et  al., 1992). Although one 
cannot completely discard  such an hypothesis for Krakatau, we favour the first hypothesis that 
is supported by geological data. 
For  the deepest part, we tested two different models, both compatible with the collapse of 
the  top  of a magma  chamber. Scandone (1 990) recently discussed various models of caldera 
formation. He suggested that  the shape ofthe gravity anomaly allows to discriminate between 
piston-like or chaotic collapse. In the piston-like model, the collapse of the  roof  of  the magma 
chamber is entirely transmitted up to the  surface and results in the formation of a flat bottom 
caldera. Chaotic collapse is produced by the progressive breaking  away of the  rocks fiom the 
top  of the magma  chamber. A chimney,  with a density  lower than the original density, is then 
formed. Depending upon the size of the magma chamber and the strength of  the material, the 
chimney can reach the surface and create a funnel shape caldera. The corresponding gravity 
anomaly is negative for both models but the piston-like model  anomaly presents steeper gravity 
gradients well-correlated with the flanks sf the caldera than does the  chaotic  model. On this 
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basis, Scandone (1990) suggested that the observed gravity anomalies over Krakatau, Aira 
(Japan),  Campi  Flegrei  (Italy)  and  Santorini  (Greece) better fit the chaotic model. But such a 
discrimination  based on observed  gravity  gradients  seems in fact difficult to evidence  if the 
caldera is filled with low-density  material,  which  is the main source for the negative  anomaly. 
Figure 17 shows the two models tested. The first one is close to the chaotic model 
proposed by Scandone (1990)  and thus is  characterized by the presence of a chimney filled 
with  an heterogeneous infill. This chimney extends  from the  top  of  the magma  chamber to  the 
bottom of  the caldera  infill. The density  contrast for the material  inside the chimney  is taken as 
-0.1 with respect to a reference crustal  model. The second  model  is the piston-like  subsidence 
of the crustal layers  with  an  amplitude  of 1500 meters, that is  roughly the entire collapse  of the 
caldera in our model (bathymetric depression  plus  infill). The reference  density  crustal  model  is 
deduced from velocities obtained by a refraction study close to Krakatau (Larue, 1983; 
Diament et al,, 1990) using  Birch  law  (Nafe and Drake, 1963). The gravity  effect for the  two 
models is nearly identical with a maximum amplitude of order of 2 mGal. Thus we cannot 
discriminate between both mechanisms. Nevertheless, as the wavelength of this  effect  is 
comparable to the one of the observed  Bouguer  anomaly, we have  retained one of these two 
models in order to  take into account this small contribution in our interpretative models  shown 
on figure 16. 
The gravity effect of the complete density model (subsurface plus chimney) was also 
computed on the whole area and is shown on figure 18. Wavelength and amplitude are 
comparable to the ones of the observed  Bouguer  anomaly  map. A difference map (figure 19) 
confirms that close to the data points the misfits are smaller than 2 mGal. 
The interpretation of the observed  Bouguer  anomaly  yields to reveal the deep structure of 
the volcanic  substratum  and to precisely  localise the most  important  collapse just beneath the 
bathymetric  caldera. The geometry of the substratum  as  deduced  from our model  is compatible 
with the emplacement of one or several  collapse  caldera. To the center the depression in the 
substratum  has a fbnnel shape with two distinct  slopes. A moderate slope prolongates the inner 
parts of Rakata, Sertung and Panjang  islands and is covered  with a 2.1 dense  material  (figure 
16b).  Such a geometry of the substratum of the outer islands  might  be interpreted as resulting 
of one or more pre-historical collpases before the 1883 caldera. A larger slope follows the 
flanks  of the flat  bathymetric  depression on SW of Anak island (-240 m) and limits the area 
filled with a low density material (see Fig. 16b and 16c). Thus the caldera revealed by the 
bathymetric  data is associated to a deeper  depression  that  must  result  from the 1883 eruption. 
It is noteworthy to compare the zone of maximum of collapse in our model (i.e the 
chimney) with the location ofthe actual magma chambers (see Fig. 3). The chimney  lies just 
between two magma chambers (located beneath Anak and SW of Sertung) above a zone 
where no seismic attenuation has been reported (warjono et al., 1989). Such observation is 
consistent with a collapse of  the roof  of a previous magma chamber during the 1883 eruption. 
Indeed, Vincent et al. (1989) already proposed that a large superficial reservoir would have 
been separated in two pockets by the collapse of  its central part. Comparison of gravity and 
seismological interpretations confirm this hypothesis and allow us to locate where the collapse 
took place. The collapse has been probably adjusted in a chimney that flared towards  the top 
to form a funnel shape caldera. Therefore, this is in good agreement with the chaotic model 
already proposed by Scandone (1990) for Krakatau. In addition, we can note that it  has  been 
recently shown (Dubois et al., submitted paper) that  the eruptive activity of Anak Krakatau is 
depending on a quite simple dynamical system implying a superficial magma reservoir. This 
result is compatible with this hypothesis deduced from geological, seismological and gravity 
data concerning the actual location of magma  chambers. 
The bathymetric depressions located between Anak and Panjang (-1 O0 m) and the E-W 
trending graben north of Wakata (-200 m) are not associated with any deep collapse (see Fig. 
14, 15 and 16). Note however that our map is well constrained on  the E-W graben but not 
between Anak and Panjang due to the lack of data there (see Fig. 9). Nevertheless the 
observed gradients do not advocate for an important gravity low between Anak and Panjang 
islands. In other hand, according to our model, the SW-NE deep and narrow graben  on south 
of Sertung (-100 to -200 m) is associated to a depression of the substratum of about IO0 
meters (see Fig. 14, 15 and 16). It can  be attributed both to a tectonic origin and/or to a horse- 
shoe shape of  the ancient volcano as the one observed during the first stages of the growth of 
Anak (Sudrajat, 1982). 
Then, bathymetry and gravity data interpretation clearly points out that only the deep 
bathymetric depression characterized by a flat bottom (-240 m)  and  precisely  located  on S W  of 
Anak is related to a deep collapse in the volcanic structure resulting from the collapse of the 
roof  of a magma  chamber during the 1883 eruption. 
The shape of the deep collapsed structure reflects the morphology of the caldera as 
revealed from the bathymetry data analysis.  Overall, the linear north-eastern limit of the deep 
depression is trended N150" and follows the distribution of old  and recent volcanic centers of 
Krakatau volcanic complex. This geometry is well constrained by our extensive gravity data 
set on Anak. Thus gravity interpretation favours the existence of the postulated N150" 
tectonic weakness zone that could  have  guided  both the developpement of the volcanic  activity 
(vents ofRakata, Danan, Perbuatan and  Anak  have  successively took place along this line)  and 
the caldera emplacement during the 1883 eruption. Moreover, this major fault zone passing 
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through  the summit  line of  the ancient Krakatau volcano must be introduced in the models of 
the 1883 eruption as a significant disruption surface of the island. In light of these new 
geophysical data, we propose that the western part had  preferentially foundered by engulfment 
with the caldera collapse whereas the eastern part had collapsed on the sea-bottom towards 
northern and eastern areas as revealed by the hummocky topography observed there by Camus 
and al. (1992). This result that a large amount of the Krakatau island would have been 
engulfed within the caldera agrees well with many geological observations advocating for  the 
poor  amount of lithic  remnants of  the destructed island exposed around the volcanic complex. 
CONCLUSION 
The analysis of the morphology of  the Krakatau complex as revealed by bathymetric and 
gravity data shows that the collapse of  the 1883 caldera was controlled by preexisting features. 
The investigation of such features (faults, weakness zones ...) has thus to be considered in 
order to assess the collapses of calderas. Moreover, Anak Krakatau is building up on the very 
edge of the caldera, in a possible unstable state. A detailed study of its southwestern flank  has 
thus to be realized in the future. The Bouguer anomaly, constrained by marine gravity data and 
land data inasmuch as with the detailed morphology for the terrain corrections, is characteristic 
of volcanoes with an explosive behaviour. A 3-D interpretation of this anomaly reveals the 
previously unknown geometry of the substratum of the proto-Krakatau and the presence of 
low-density material infilling the collapsed structure beneath the caldera and interpreted as  a 
melting ofjuvenile products of the 1883 eruption and  partial remnants of the Krakatau island. 
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Figure I: Geodynamical context ofthe Krakatau ~olcanic omplex. 
a) Heavy solid line = trench axis for the subduction ofthe Indo-Australian plate beneath the 
South-East Asian plate; light solid lines = isobaths in meters; black triangles = volcanoes 
distributed along the volcanic arc (Java and  Sumatra) related to the subduction; SF 
b) Detailed view of  the Sunda-Stait showing the location of  the Krakatau complex on a 
N20° volcanic line extending from Mount Rajabassa and Panaïtan island. 
ure 2: Geological Sketch map of the Krakatau volcanic complex (from Geological 
Survey of Indonesia). 1- alluvions, 2- recent volcanic products s f  Anak Krakatau (basaltes and 
andesites), 3- pyroclastic deposits of the 1883 eruption, il- Rakata basaltic dyke (latest 
volcanic activity of  Rakata), 5- Rakata basaltic rocks, 6- old volcanic substratum of  the  proto- 
Krakatau (trydimite andesite). Ligh solid line indicates the shape of the volcanic cornplex 
before the 1883 eruption. I? = Perbuatan crater, D = Danan  crater, B = Bootmans  rock 
Figure 3: Attenuation zones o f  S waves beneath the Krakatau volcanic complex (from 
Hajono  et al., 1989). 
a) Horizontal cross-section: superficial (9 km depth) and deep (22 km depth) attenuation 
zones are respectively indicated with  line  filled areas and with a solid  line. Dashed circles are 
the contours  of the  two latest calderas as proposed by Camus and Vincent (1983). A K :  h a k  
Krakatau 
b) Vertical W cross-section: attenuation zones appears in filled areas. B K :  h a k  
Krakatau. 
Figure da:: Bathymetry data distribution around the Krakatau area. Large dots are data 
gathered during the MENTAWAl oceanographic cruise and  small dots are data from previous 
oceanographic cruises. 
Figure 4b: Detailed data distribution over the Krakatau complex. Large dots are data 
gathered during the MENTAWPV oceanographic cruise on board WV Baruna Jaya III (BPPT- 
LPI-PG,l996) and crosses are data from C O W O N  oceanographic cruise (ORSTOM, 
1983). 
Figure 5: Three-dimensional  Numerical  Model of Altitude (NMA) of the Krakatau 
volcanic complex (view from the West). 
The NMA is made by interpolation o f  bathymetry data gathered during oceanographic 
cruises (MENTAWPV, 1990 and  KRAKATAU, 1985) and  digitalized data from existing 
topographic and bathymetric maps within a 17x17 km area. A logarithmic color scale is used 
to represent the bathymetric and topographic variations between -250 meters (bottom o f  1883 
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caldera, in blue) and +813 meters (summit of Rakata island, in red); the sea surface is 
approximately between the yellow  and green color levels. 
Figure 6: Three-dimensional  Numeric Model of Altitude (NMA) of Anak Krakatau (see 
legend of figure 5 for NMA construction. This view is from the South East.  The logarithmic 
color scale represents the bathymetric  and topographic variations between -250 meters 
(bottom of 1883 caldera, in  blue)  and +200 meters (summit of  the active cone, in red). 
Figure 7: Detailed bathymetric map of  the 1883 caldera drawn with data gathered during 
the MENTAWAI cruise (1990) and  digitalized data from existing bathymetric maps. Isolines 
are plotted each 20 meters (solid  lines represent curves -100 and -200 meters). 
Figure 8: Morphological evolution with time of Anak Krakatau on a SW-NE profile. 
Dashed  lines below the  sea level are the bathymetric  profiles in 1919 and 1928. Solid  line  is the 
actual morphology of Anak  Krakatau along which one have  been reported the nearest 
bathymetry data gathered during the MENTAWAI cruise 1990 (dots). Dashed line above the 
sea level is the topography of  Krakatau before the 1883 eruption. 
Figure 9n: Gravity data distribution around the Krakatau area. Data come from land 
surveys (this survey; Yokoyama, 1969 and 1982) and oceanographic cruises (KRAKATAU, 
1985  and CORINDON, 1983). 
Figure 9b: Detailed gravity data distribution over the Krakatau volcanic complex. On 
shore: small dots are data from this survey and large dots are data from Yokoyama and 
Hadikusumo, 1969; Yokoyama, 1982. Off shore: symbols '+I and 'x' consist in data from 
KRAKATAU (1985) and COIUNDON (1 983) cruises respectively. 
Figure 10: Density determination on Anak Krakatau by means of Parasnis method. The 
method is only  applied on data  from  South-West of Anak Krakatau, because the topographic 
variation is great while the Bouguer anomaly is quite constant over this geologically 
homogenous area. Varying the density by step of O. 1 g/cm3, the best fit is obtained for 2.1 1 
g/cm3. This value consisting in the  the mean density of recent volcanic products, is used as 
density reference for gravity reductions and  gravity  modeling. 
Figure I I :  Bouguer anomaly map of Krakatau volcanic complex (mGal). The map is 
computed in IGSN7I reference system for a 2.1 dcm3 density reference. The shape of the 
Krakatau before the 1883 eruption appears in dashed line; R, D and P denotes its old active 
centers of  Rakata, Danan and Perbuatan respectively. 
Figure 1.2 : Gravity  effect of superficial  magma  chambers  deduced fiom the seismological 
study of Harjono et al. (1989). The effect is computed in mGal using a mean density of -0.2 
gcm3 and a 3-D geometry (see Fig.3). Ho~zontal extension of the  three superficial magma 
chambers at 9 km depth appears in  dashed  lines. 
Figure 13: Bouguer anomaly of Krakatau volcanic  complex  draped over topography. The 
color scde provides the variation of the Bouguer anomaly fiom +54 mGal  (blue) to +82 mGal 
(black). A remarkable feature is the correlation between gradients of the low gravity anomaly 
and the morphology ofthe 1883 caldera. This correlation attests for this anomaly a probable 
superficial  origin  linked  with the caldera  development. 
Figure 14: 3-D geometry of the density  model  deduced  from the gravity interpretation. 
a) high  density  body  (density contrast ofl-0.5 g/cm3) interpreted as the volcanic substratum 
b) low density  body  (density contrast of -6.2 g/cm3)  interpreted  both as volcanic products 
(trydimite andesite) of the proto-Krakatau 
of  the 1883 eruption and  lithic  remants of collapsed  volcano  filling the newly  formed  caldera. 
Figure 45: Horizontal geometry of the 3-D density model deduced from the gravity 
interpretation. The grey color scale intensity  reveals the model depth (in meters) below the sea 
, BB' and CC' gives the location  of the interpreted  profiles across this 3-D model, 
shown  on figure 16. 
a) high  density  body  (density contrast of + O S  g/cm3) interpreted  as the volcanic  substratum 
(trydimite andesite) of the proto-Krakatau 
b) low density  body  (density contrast of -0.2 g/cm3) interpreted  both as volcanic products 
ofthe 1883 eruption and  lithic remants of collapsed  volcano  filling the newly  formed caldera. 
Figure 16: 3-D gravity  models across the Krakatau  volcanic  complex following AA' (a), 
BB' (b)  and CC' (b)  profiles (see location on Fig. 15). The  density reference model (gcm3) is 
based on the results  of a refraction data analysis (Larue et al., 1983). 
I- Observed and computed gravity anomalies in mGal. The observed values at gravity 
stations are shown  on the observed  anomaly  (dashed  line). Error bars are respectively *tmmGal 
and *2.5 m@al for land and marine data. Light  solid  lines are the gravity effects of low and 
high density contributions. The total computed anomaly (heavy solid line) fits the observed 
anomaly within the precision of the data. A constant regional value of t-62 mGal has been 
added to all computed  gravity  effects. 
II- Complete density  model from O to 8 km depth. 
III- Detailed  superficial  part  of the density  model  from O to 2 km depth. 
Figure 17: Theoretical  models  of  deep structure in agreement with a collapse of a magma 
chamber for the Krakatau  volcanic  complex, across AA' profile. 
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UDper  Dart:  heavy and  light  solid  lines are respectively the computed gravity effects in  mGal 
Lower part: the collapsed  magma  chamber is supposed to be at depth greater than 8 km. 
The superficial structure deduced fiom the gravity data interpretation and the density  reference 
model are reported with  solid  lines  in the  two cross-sections of models 1 and 2. 
Model 1: Theoretical  model of caldera  formation by "chaotic" collapse (Scandone, 1990) 
Model 2: Theoretical  model of caldera  formation by "piston-type"  collapse 
for models 1 and 2. 
Figure 18: Computed gravity  effect in mGal of the 3-D  density  model over the Krakatau 
volcanic  complex (see Fig. 14 to 17). A constant  regional  value of +62 mGal  has  been  added 
to the computed  gravity  effect.  This map  exhibits the same features of the observed Bouguer 
anomaly map (Fig. 11) such as gravity highs (maximum +82 mGal) over external islands 
distributed along a positive ring and central gravity low (minimum of +54 mGal) over the 
1883 caldera. 
Figure 19: Residual map obtained by removing the computed effect for the 3-D density 
model (Fig.18) from the observed Bouguer anomaly map (Fig.11). The fit is better than 2 
mGal over the whole volcanic complex where gravity data are available (equivalent to the 
gravity data accuracy). Departures greater than 2 mGal  can  be  pointed  out  around the complex 
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CONCLUSIONS 
Rappelons ici  les  principales  conclusions de notre étude sur le volcan Krakatau. 
Notre nouvelle carte bathymétrique  détaillée montre la morphologie de  la  caldeira qui est 
caractérisée par un fond  plat à la profondeur de 240 m et par des pentes fortes (20%) sur les 
murs. Cette  forme  de la bathymétrie  indique  donc  une  dépression  et  un  remplissage de la 
caldeira par  des  dépôts volcaniques. 
L'application des  méthodes  de  Parasnis et de Nettleton sur les données gravimétriques de 
1'Anak Krakatau donne, pour une correction optimale de la topographie, une densité de 2.1 
g/cm3 . L'anomalie de Bouguer traduit clairement  la structure interne et les dépôts volcaniques 
de 1'Anak Krakatau. Une  anomalie  négative observée localement est corrélée au centre 
d'émision des dernières coulées au sommet de 1'Anak Krakatau. Les données  topographiques 
et  gravimétriques  sont  importantes  pour  l'étude  d'un volcan actif et nous ont permis de 
caracteriser la structure  interne  de 1'Anak Krakatau  ainsi  que  de  mettre  en évidence une 
évolution spatiale  de son activité. 
De nouvelles cartes de topographie et d'anomalie de Bouguer devront être réalisées  dans 
le fbtur, du fait des dernières éruptions de 1'Anak Krakatau. La comparaison avec celles 
présentées et discutées ici permettra  de contraindre les  volumes et quantités de produits émis  et 
de caractériser les  éventuelles  modifications  internes. 
Une analyse des cartes  de  l'anomalie de Bouguer corrigées avec différentes  densités, sur 
le complexe du Krakatau, confirment  la présente d'une forte anomalie négative (-24 mGal)  au 
centre de la caldeira. Cette anomalie  négative est entourée par  les  anomalies positives passant 
par les îles de Rakata, Panjang  et  Sertung. La comparaison  des cartes de l'anomalie de Bouguer 
pour différentes densités indique que la densité des îles Rakata, Panjang et Sertung est de 
l'ordre de 2.6 g/cm3. L'amplitude de l'anomalie gravimétrique  est telle que,  quelque soit la 
densité utilisée pour la correction de Bouguer, la carte  de  l'anomalie  de  Bouguer révèle 
toujours l'existence de la structure  interne  du complexe Krakatau 
Les modèles tridimensionnels présentent la structure du Proto Krakatau correspondant h 
ces  anomalies positives. D'autre part,  ces  modèles  montrent que l'anomalie négative correspond 
à un effondrement de caldeira. Une analyse de la longueur d'onde et de l'ajustement entre 
l'anomalie gravimétrique calculée  et  celle observée montre que l'effondrement serait plutôt de 
type chaotique que de type "piston". E n  conclusion, ces résultats  confirment que la caldeira 
est formée par un effondrement du toit de la chambre magmatique, plutôt de type 
243 CONCL USIONS B 
chaotique, causé par l'éruption de 1883. Cette caldeira a été ensuite remplie par des 
dépôts volcaniques légers. 
Les modèles obtenus révelent l'importante de la structure de direction N15OoE, qui 
correspond en sufiace, sur le mur nord-est de la caldeira, à un alignement bathymétrique. 
Depuis les temps préhistoriques (Proto Krakatau, Rakata, Danan et Perbuatan) l'activité du 
volcan est concentrée le long cette direction structurale. La bathymétrie et les modèles 
gravimétriques mettent donc en évidence une direction structurale majeure orientée 
N150°E quicoincide avec les centres actifs actuels  et anciens. 
Nous pouvons noter  que I ' h a k  Krakatau est  localisé sur la  ligne de  structure N150"E et 
sur la limite NE de la caldeira caractérisée par  une forte pente, de l'ordre de 20%. Dans ce cas, 
1'Anak Krakatau est  donc probablement  en  position instable. 
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CONCLUSIONS GÉNÉRALES ET PERSPECTIVES 
L'étude de la gravimétrie et de la  bathymétrie a été réalisée  pour  mieux  comprendre  la 
géodynamique et la volcanologie du détroit  de  la  Sonde. Cette étude  a  permis  notamment de 
préciser  la structure interne du  volcan  Krakatau. Au cours de ce travail  des cartes 
bathymétriques  du  détroit de la  Sonde  et  du  Krakatau,  des  cartes  de  l'anomalie de Bouguer du 
détroit de la  Sonde,  du  Krakatau et de 1'Anak  Krakatau  ont été réalisées.  Ces cartes ont  ensuite 
été modélisées. Plus précisément, pour le détroit de la Sonde, nous avons réalisé 4 cartes 
prolongées  vers  le  haut, une carte  d'anomalie  locale,  et  une carte d'anomalie  régionale. 
Le  défroit de la Sonde 
Les résultats de notre travail  confirme  des  hypothèses  précédemment  émises  concernant 
la géodynamique et le  volcanisme du détroit de la Sonde. Par ailleurs,  de  nouveaux  résultats 
ont été obtenus  grâce à cette étude. Tous ces  résultats  peuvent être résumés  comme  suit: 
- Le détroit de la Sonde  subit  une  extension  traduite  par  des  failles  normales  (Harjono, 
1988; Lassal et al., 1989; Pramumijoyo et Sébrier, 1991) dont les signatures sont clairement 
identifiées  sur  l'anomalie de Bouguer. 
- La  présence  d'un  graben  enpzrll-upart  actif  actuellement  (Lassal  et  al.,  1989;  Harjono  et 
al., 1991 et 1993),  dans  la  partie  ouest du détroit de la Sonde,  est  montrée par la géométrie de 
la bathymétrie. La faille de Sumatra  se  termine  dans  ce  graben. 
- Les modélisations de l'anomalie de Bouguer sur le graben sont en faveur d'un Moho 
effondré  dans  le  domaine  sud.  Cela  confirme  que  le  détroit  de la Sonde  est  plutôt de type rift 
passif. 
- La  migration  vers  l'ouest de l'activité  tectonique  liée à la  transition entre la  convergence 
frontale à Java et oblique à Sumatra  proposée  par  Zen (1 993)  est  confirmée  par  la  prolongation 
de l'anomalie de Bouguer négative depuis la baie de Semangko jusqu'à Java-Ouest où se 
trouvent des failles actives au plio-pleistocène et par la signature d'une structure profonde 
désormais  masquée  par  les  sédiments  dans la partie  est du détroit de la Sonde. 
- L'étude du comportement  mécanique  de  la  lithosphère  montre  que  le  détroit  de la Sonde 
est  caractérisée  par  une  rigidité  relativement  faible  (épaisseur  élastique Te est de 1.5 km). Ceci 
est  probablement  lié à la  présence  des  failles  créées  par  l'extension  dans  le  détroit de la Sonde. 
- Ea ligne volcanique N26"E (Verbeek,  1885;  Nishimura et al., 1986) est marquée  par la 
presence  d'anomalies  positives  allant de l'ile  de  Panaitan au Rajabasa  sur  Sumatra. 
- L'analyse et la modClisation de l'momdie de Bouguer  positive entre 1% de  Panaitan  et 
le Krakatau montrent la présence d'une intrusion volcanique de densit6 de 2.6 g/cm3 i une 
profondeur de 2.4 km. L'&de de l'anomalie  magn6tique  associCe  confirme cette intesprCtzt.ion. 
La modélisation de cette anomalie  montre aussi que cette intrusion  volcanique se serait  mise en 
place  durant la demi&re  p6riode  normale du ehmp magnetique  (PICistoc&ne-Actuel). 
Nous pouvons noter ici que les &tudes de  la bathpetrie et de la  gravimhtrie  permettent 
de bien  comprendre la gkodynamique  et Is volcanologie  d'une  zone  en  extension. 
En ce qui concerne le complexe volcanique de Krakatau, notre travail a permis de 
montrer ou de confirmer  certains  résultats. 
- La morphologie de la caldeira  déduite des données bathpétriques montre  que celle-ci a 
kté formée  par  une dtpression et  est  remplie  par les depets volcaniques. 
- L ' h a k  Krakatau se situe au bord de la caldeira et peut Etre en position instable 
(Sudradjat,  1981;  Camus  et  Vincent,  1983). 
- L'anomalie  de Bsuguer negative  indique  le  remplissage de la  caldeira par des  matériaux 
légers  (Yokoyama,  1981). 
- L'existence du Proto Krakatau  (Verbeek,  1885;  Stehn, 1929) est mise  en  Cvidence  par 
les anomalies de Bouguer positives. Les moddes gravimétriques révdent la structure en 
couronne du Broto  Krakatau. 
- L'effondrement de la caldeira, plutôt de type "chaotique" dans la classification de 
Scandone  (1996),  est mis  en  évidence  par  les moddes gravimétriques. 
- Les modèles ont permis de mettre en évidence une structure de direction N150°E, 
marquCe en surface par un alignement  bathymétrique  sur  le  bord  nord-est de la caldeira, qui 
coïncide  avec  les  centres  actifs  actuels  et  anciens. 
- L'anomalie de Bouguer détaillée permet de contraindre la structure interne et devrait 
indiquer  l'existence  des  différents dépets volcaniques  de  1'Anak Krakatau. Une  anomalie 
négative  locale qui est  probablement  due à la présence  d'une  zone  de  fissures  au-dessous du 
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sommet de l'An& Krakatau, se superpose au centre d'émission des dernières coulées. Ceci 
montre que l'anomalie de Bouguer sur le  volcan  actif pourrait donner une indication pour les 
localisations de futures coulées. 
Nous confirmons donc ici que les études gravimétriques et bathymétriques  et/ou 
topographiques représentent une méthode importante pour mieux préciser la structure interne 
d'un volcan et que ce sont des méthodes  bien  adaptées  aux conditions de terrain. Dans notre 
cas,  les données gravimétriques à terre avec  une  précision de l'ordre du mGal sont facilement 
obtenues en utilisant  un gravimètre classique. Par ailleurs, grâce au système GPS, la position 
absolue  d'un  point de mesure à terre peut être mesurée  rapidement sur ce complexe  volcanique 
avec une précision d'environ 20 m. Ces précisions peuvent être améliorées en utilisant des 
moyens de positionnement  précis,  par  exemple GPS différentiel, et des  gravimétres-microGal. 
- Queiques perspectives 
Certains problèmes se posent encore  dans  le  détroit  de  la Sonde et sur le  volcan Krakatau 
et restent donc à résoudre dans le futur. Nous proposons donc ici quelques perspectives. 
Le long de la ligne volcanique N20"E dans le détroit de la Sonde, une étude 
paléomagnétique serait nécessaire pour  analyser la  mise  en place  des roches volcaniques. 
En utilisant les données gravimétriques et topographiques ainsi que les autres données 
existantes, une modélisation des contraintes  dans la lithosphère  dans  la  région du détroit de la 
Sonde pourrait être menée. 
Dans cette étude, une carte de  l'anomalie de Bouguer  détaillée a été réalisée sur 1'Anak 
Krakatau. La gravimétrie et la topographie étant  deux paramètres spécialement  sensibles à une 
éruption volcanique, après la fin de I'éruption  actuelle de 1'Anak Krakatau, il faudra à nouveau 
réaliser  conjointement des mesures  topographiques et gravimétriques. Ces mesures nous 
permettront de quantifier le  volume  des  produits  émis et le changement de structure interne de 
1'Anak Krakatau. La caractérisation de cette éruption pourra être affinée par une étude 
géochimique. 
Les activités du Krakatau présentent au risque volcanique, de ce fait une étude pour 
localiser et identifier  les remontées du magma  et  les  déformations de terrain associées pourrait 
être réalisée. Pour ceci, des mesures répétées de microgravimétrie et de l'altitude qui sont 
appliquées pour certains volcans actifs  connus,  seraient  nécessaires pour le  complexe Krakatau. 
L'étape suivante serait l'enregistrement des séismes sur un réseau situé dans le complexe 
Krakatau et sur les îles les plus proches. Ces mesures seraient importantes pour détecter les 
séismes  d'origine tectonique ou volcanique sous le  complexe Krakatau où la sismicité crustale a 
été clairement  localisée par Harjono et  al. (1 99 1, 1993). 
séismes  d'origine tectonique ou volcanique sous le complexe Krakatau oh la  sismicit6  crusttale a 
kt6 clairement  localisée par Harjono et al. (1991, 1993). 
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Annexe 1 
NIVELLEMENT  BAROMETRIQUE  SUR L'ANAK 
Nous présentons ici la méthode de nivellement barométrique utilisée pour calculer les 
altitudes de points de mesures sur 1'Anak et  les résultats détaillés. 
Une station de base et une station de mesure sont utilisées pour un  nivellement. La dénivelée 
entre les deux stations est calculée, à partir de l'observation  simultanée de la  pression 
atmosphérique absolue et des températures sèche et humide  en  ces stations. La formule de Laplace 
donnant la dénivelée Z r  entre deux  points A et M est , 
KT) étant une fonction de la température comgée, c une  constante, pa et p,,, les  pressions absolue 
en A et M. 
Cette formule n'est  applicable que si l'atmosphère  est  uniforme  et  en  équilibre statique. Par 
conséquent la précision des données diminue si une forte perturbation telle qu'une tornade, un 
orage, etc., ou bien  une  inversion  de température surviennent  dans la région observée. L'effet  des 
petites perturbations est négligeable, si les points d'observation ne s'écartent pas plus de 15 km 
(Braquaval, 1967). La simultanéité des mesures est nécessaire afin de corriger le phénomène de 
marée barométrique. En effet, la  pression  absolue  varie avec la température de l'air et sous l'effet 
des attractions solaire et lunaire. On fait  les  mesures  en  une station de base soit à heures 
convenues, soit à intervalle régulier (par exemple toutes les 15 minutes). Souvent, on trace les 
courbes de variation de  pression  barométrique  et  des  températures  sèches et humides à la station 
de base.  L'idéal est  de mettre en place une station  enregistreuse. 
La formule de Laplace (1) peut ètre écrite comme  suit: 
2: = 18400.7 x A x B x F (log pa-log p,) (m) 
avec : 
A : correction de latitude, A= 1t-0.002637 cos(LA + LM), LA et LM sont  les  latitudes  en A et 
M. 
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B : correction d'altitude, B = I+ 0.000000309 (ZA+ZM)/2, Z, est l'altitude approximative 
des points de mesures. 
F : correction de température, F = 1 + Tm0,,1272. 18, Tm, est la température corrigée 
moyennée  (voir ci après). 
pa et pm sont les pressions mesurées. 
L'Anak  Krakatau est situé entre les  latitudes 6" 5.5' S (au  nord) et 6" 6.5' S (au  sud).  Si  le 
point de base est aussi sur l'île de l'Anak,  la  correction  de latitude A vaut donc: 
A = 1 + 0.002637 cos (12.2) = 1.002577. 
La correction d'altitude B est calculée  pour  l'altitude  moyenne  (ZA+zM)/2.  Deux  bases  (ZA) 
ont été utilisées sur l'Anak,  une à 2.5 m et l'autre à 156.7 m. Comme l'altitude maximale du point 
de mesure (ZM) sur 1'Anak est 198 m, l'altitude  moyenne  est  inférieur à 100.25 m pour une  base à 
2.5 m et 177.35 m pour une base à 156.7 m. La valeur maximale de B pour ces deux  bases est 
donc de 1 .O000548 soit  environ 1 .O. 
La correction de température est  calculée  par la formule 
F = 1 + Tmoy/272. 18. 
Tmoy = (TA+TM)/2. 
Pour calculer la température en  chaque  point,  on  écrit T = t + E, t étant la température mesurée  en 
"Celsius et E étant une correction dépendant  de  l'humidité. La tension de vapeur de l'atmosphère 
au point de mesure  est donnée par la formule 
f = fi + f2, 
fi étant la tension de vapeur et  f2  une  correction  liée à la pression et l'humidité. Nous avons calculé 
la tension de vapeur fi à partir de la tension saturée f, (voir  tableau 1) à la température mesurée t. 
Comme  l'humidité  dans le complexe du Krakatau  est de l'ordre de 90%, 
fi = 90% . f, 
D'autre part, parce que nos données  sont entre 746 mm Hg et 760 mm Hg, la valeur de fi 
(voir fig.l.) varie de 0.0 à 0.3, nous prenons  comme  approximation 0.0. En utilisant  l'abaque de la 
a f i 
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figure 2 on  peut déduire la  valeur de E connaissant  celle de f7p (p est la  pression barométrique). 
Alors la température T et la correction de température F peut être calculée pour chaque mesure. 
Enfin, la dénivelée 2; sera  calculée par la formule (2). Les altitudes  des points de mesures 
sont donc calculées par : 
La précision de  l'altitude calculée par cette  méthode  est  égale ou inférieure à 2 m. 
3. Données 
Nous avons mesuré p et t sur deux stations de base sur 1'Anak (d'altitude de 2.5 m le 6 
Septembre 1990 et altitude 156.7 m le 7  Septembre 1990). Les Tableaux 2 et 3 montrent 
respectivement  ces deux séries de mesures.  Ces  données  p et t  des stations de base ont permis de 
tracer les courbes montrées sur les  figures 3 et 4. Nous avons déduit de ces courbes les valeurs de 
pression et température à la base  correspondant  aux  heures exactes des  points de mesures. 
Les données p et t de chaque point de mesure et les données p et t correspondants à la 
station de base sont montrées dans  les  Tableaux 4 et 5. Ces  tableaux  donnent  aussi le résultat de 
calculs de la dénivelée Z" . a 
, .  
15h 30 758.2 3 1.8 
16h 00 758.0 31.1 
16h 30 758.0 30.1 
17h 00 758.1 29.9 
2.5 m) 
15h 45 758.1 32.0 
16h 15 758.0 30.8 
16h 45 758.2 30.0 
17h 15 758.2 32.8 
, .  /1990 (altitude 156.7 m) 
I 12h 30 I 746.4 I 35.0 I '12h45 I 746.2 I 35.0 
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Fig. 3 Les courbes des données de pression atmosphérique (a) et de température (b) le 
6/9/1990  sur  I'Anak  Krakatau à une  base de 2.5 m. 
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Fig. 4 Les courbes des données de pression atmosphérique (a) et de température (b) le 
7/9/1990 sur l ' h a k  Krakatau à une  base  de 156.7 m. 
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758.5 38.0 759.5 33.8 12.2 
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Tableau 5 Les  données  p  et t des  points  mesurés par LIPI, les  bases sur i'Anak  sont aux altitudes 
Nous avons utilisé une méthode fondée sur la formulation de Chapman (1979) pour calculer 
la correction de relief. Pour cela nous avons tout d'abord  numkrisé  les contours topographiques. 
Chaque contour doit Etre fermt et constitue la  base  d'un  prisme  vertical. Ce prisme a une altitude 
moyenne Cgale èi la valeur du contour. La hauteur du prisme est kgale i la diffkrence entre 2 
contours consécutifs. Dans le cas de contours limites (altitudes minimale et maximale), l'altitude au 
centre du  prisme et sa  hauteur  sont ajusties selon Ia géométrie du relief. 
En tenant compte de la  distribution  des  points de mesures et de  la carte topographique, nous 
avons choisi  l'île de l ' h a k  Krakatau  pour  estimer l'erreur maximale. Le modde est une pyramide 
avec une base carrée de 2 km x 2 km et  une  hauteur de 206 rn comme montrée sur la figure 1. Sa 
taille et sa forme sont proches de celles de 1'Anak Krakatau. L'approximation de  cette  structure a 
été faite par des modèles avec différents  intervalles de contours topographiques. Les calculs ont 
étC r6alisés pour trois intervalles  différents: 12.5 m, 25 m et 50 m, correspondant respectivement 
aux figures 2.a., 2.b. et %.e. La position des points de mesures  est  choisie  en 5 endroits les plus 
sensibles aux erreurs (fig.3). L'erreur est donc 1'Ccart entre l'effet gravimétrique calculé pour le 
modèle proposé et celui calcult pour le modèle approcht sur les points  considQés. Les résultats 
sont montres dans  le tableau 1. 
Le point 3 situ6 sur la surface  horizontale de la marche d'escalier a une erreur quassi  nulle et 
plus petite que les autres. D'autre part, les points 1 et 5 situés sur les murs des escaliers, ont les 
erreurs les plus grandes. Dans ce tableau, on note que les erreurs augmentent lineairement en 
fonction de l'augmentation du pas de l'escalier. Excepté au point 3, les erreurs sont toujours 
négatives. 
L'erreur sur le point 3 est créée par les parties I, II, III et IV comme l'illustre la figure 3. 
L'ensemble de ces 4 parties crée une  erreur  inférieure à 0.01 mGal. De plus entre les parties I et II 
ainsi que entre les parties III et IV  les erreurs se compensent. D'autre part, aux points 1 et 5,  des 
erreurs maximales sont creées par les  parties I et II pour le point 2 ,  et par les parties III et IV pour 
le point 5. Dans ce cas, les  parties I et II  créent un effet de mgme signe et elles  sont proches du 
point 1, de mSme les parties III et IV pour le point 5. 
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Fig. 1 Modèle pyrardde de 2'x 2 km et 200 m d'altitude et position des points de test (les 
croix). 













Fig. 2.a Contours topographiques à intervalles 12.5 m pour  le  corps test et  position  des points 
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Fig. 2.b Contours topographiques à intervalles 25.0 m pour le corps test et position des points 














Fig. 2.c Contours topographiques à intervalles 50.0 m pour le corps test et position des points 
de  test (les croix). 


























t 1 ::W.); 1 500.0 
484.4 
1000 468.7 
1 I 1000 I 500.0 
4 I 1000 I 406.2 
2 I 1000 I 437.5 
1000 250.0 




-0.13  96.9 
-0.23 
93.7 -0.00 
1  -0.12 -0.22 
 100.0 -6.46 -0.26 -0.00 
81.3 I -0.26 
-0.46 
100.0 
-0.5 1 62.5 
-0.0 1 75.0 
-0.52 87.5 
-0.92 
50.0 I -0.90 
Ces rksultats nous montrent que  l'erreur  est  maximale  si le point de mesure se situe au milieu 
d'un mur  d'escalier comme pour les  points 1 et 5. Par contre, l'erreur  est  minimale pour le point  au 
milieu de partie horizontale de l'escalier, par exemple pour le point 3. Si les points de mesures, 
sont sur la surface de pyramide (modèle  proposk),  les  anomalies aux points de mesures crCCes par 
le rnodtle de prismes  (rnodkle approche en escalier) sont toujours inférieures a celles du modele en 
pyramide.  Ces risultats confirment que l'erreur augmente de fapn  linCaire  n fonction de 
l'augmentation de l'intervalle de l'escalier. Pour les points de mesures qui sont CloignCs de la 
surface de la pyramide, les erreurs calculkes sont plus petites que celles dans le tableau 1, par 
exemple,  dans le cas d'une correction sur une pente de la bathymktrie. 
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Annexe 3 
TEST SUR L'INVERSION GRAVIMÉTRQUIE DU CORPS IDÉAL 
I. INTRODUCTION 
La théorie du corps idéal  ("ideal  body") a été développée  par Parker (1 974, 1975). Le corps 
idéal est, à l'intérieur d'un volume donné, le corps ayant le contraste de densité (dans le texte 
suivant nous parlerons de densité)  uniforme  le  plus  faible  possible qui rend compte de l'anomalie 
observée. Cela signifie que dans ce même volume, toutes les solutions qui rendent compte de 
l'anomalie (y compris la distribution  réelle)  ont  des  densités  égales ou supérieures à celle du corps 
idéal. Pour une série de mesures  gravimétriques  donnée  et  une  région  limitée, Parker (1974, 1975) 
a montré l'unicité de la solution correspondant à cette plus petite valeur de densité. 
Considérons un modèle scalaire de densité, p(r), r étant un vecteur de position. Si on a N 
points des mesures et que le modèle est limité dans le volume V, la relation entre les valeurs 
mesurées gj et le  modèle de densité  est: 
g j  = Gj(r)p(r)dv j = 1,Z, ... N 
Y 
G,(r) est une fonction de Green de la jme mesure et p(r) 2 O dans tout le domaine de 
volume V 
Selon Parker (1975)  une  condition sufisante pour  l'existence d'une borne  inférieure  pour p 
dans un volume V est  qu'il existe N+l constantes po, a,, q, ...,ai, po 2 O telles que une fonction 
définie par : 
I n 
1 i= I 
satisfasse I'équation (1). Le po est la plus petite valeur du  maximum de la fonction p(r) dans le 
volume V. 
Ander et Huestis (1987) ont  developpé  une  méthode  d'inversion d u  corps idéal à 3 
dimensions (3D) appellée IDB. Ce progamme est en fait une adaptation de celui developé par 
Huestis et h d e r ,  (1983) pour une application 2D. Ils ont appliqué une approximation numkrique 
pour trouver la solution du corps idéal  en  utilisant  la mkthode du programmation  linaire. 
Ea mithode  de programmation  linaire  implique de morceler le volume V donni  en nombreux 
prismes (ou cellules)  dont la densit6  est homoghe pour chaque prisme.  La  taille des prismes  peut 
Stre uniforme ou variée,  elle  dépend  de la  capacitC de l'ordinateur ou du but  recherchk. 
L'algorithme de programmation  linéaire assigne les densités des prismes telles que les points 
de mesures soient satisfaits et,  la  densitk  maximum soit la plus  faible  possible dans le volume V. Le 
programme Dl3 comprend  une  séquence itérative pour &iter le grand tableau de programmation 
linaire, comme celui de D B 2  (Plluestis, 1986). chaque itkration, on essaie de trouver une 
solution (dans le programme, IFEAS=l s'il y a une solution et IFEAS=O s'il  n'y a pas de solution) 
pour la densité d'essai. Par ces itkrations, on cherche la densitk la plus faible possible par la 
mithode de bissection entre la limite  maximum et la  limite  minimum de densit6 qui sont donnies 
comme les paramhtres en entrée du programme @OUND = la densité initiale d'essai, = la 
densit6  minimum). La densité du corps idéal doit Etre comprise entre les deux  limites pour avoir la 
solution du corps idéal. 
I ... 
Les autres paramktres  en entr6e du programme sont: 
1. le volume V qui est défini  par la position XO, YO, D et  les largeurs suivant  les axes x, y, z 
sont dkfinies  par le nombre  de  prismes NX, NY, NZ. 
2. les tailles des  prismes;  s'il y a plusieurs groupes de prismes de tailles différentes,  chaque 
groupe est caractCrisC par sa  taille dx, dy, dz et sa position x0, YO, D avec les F I X 3  W ,  
qui lui correspondant. 
3. les points de mesures sont prksentés par le nombre de point, les positions x, y, z, les 
anomalies gravimetriques  mesurées  (mgal) et les écarts ("misfit")  maximum accept& pour 
chaque point. 
Le format des paramètres en entré  est donnk dans le tableau 1 .a (x, y, z en  km). 
Les explications pour chaque ligne  sont  les suivantes: 
1. le titre 
2. EPS une valeur pour approcher zéro 
3. B O W  BMIN ACC sont  respectivement la limite  maximum, la limite minimum et un  critère 
pour arrêter l'itération  de la méthode  bissection. 
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* Tableau 1.a Paramètres en entré 
I CASE 2 PRISM V 3-D 
2 O. 1 E-O5 





8 2  





14 -1 .O00 
I S  1 .O00 
16 3.000 
17 5.000 






24 -1 .O00 
25 1 .000  
26 3.000 
27 5.000 
28 7 . 0 0 0  
29 -1.000 




34 -1 . O00 
35 1 .O00 
36  3.000 
37 5.000 
38 7 .000  
-25 1 
1 .O00 0.000 
1.000 0 .000  
1 .O00 0.000 
1 .O00 0.000 

































































o .  O01 O 0  






NO PRINT D M   I S W  : M (nombre de groupe), NO (nombre des points de mesures), 
PNNT = O imprimer la densité du corps idCa1 seulement, PRINT = 4. imprimer les 
paramktres  en entrée, la trace  de I'itkration de bissection, le modèle et les  indications s'il a 
touche la borne du volume M, PRINT = 2 imprimer  les coeEcients  de la matrice, P m  =
3 imprimer les composants de bases pour chaque itération (la méthode simplexe). DIM = 2 
pour un m0d&3 2-B, D M  = 3 pour un modèle 3-D. IS = 1 les points de mesures ne se 
situent pas sur un profil, 1S'siEvi = 2 les  points de mesures se situent sur un profil. 
O le  point de départ pour chaque groupe sur l'axe X 
6. YO le point  de départ pour chaque groupe sur l'axe Y 
7.14 la profondeur du toit de chaque groupe 
la largeur des  prismes en X pour chaque groupe 
9. BY la largeur  des  prismes  en Y pour chaque groupe 
10. DZ la largeur  des  prismes en Z pour chaque groupe 
1 1. NX le nombre de prismes en X pour chaque groupe 
12. NY le  nombre de prismes  en Y pour chaque groupe 
13. NZ le  nombre de prismes en Z pour chaque groupe 
14-38 les points de mesures, pour chaque colonne XOB, YOB, ZOB, B, SIGMA ( représentent 
respectivement la position x, y, z, l'anomalie  (mGal)  et  "misfit" accepte (mGal)) 
Les résultats imprimés sont present& dans le  tableau 1 .b pour PRINT = 1. On peut  voir les 
paramktres  en  entrke, la trace de l'itkration  de  bissection, le  modtile avec le numéro de prismes  et 
les signatures si  le  modkle touche la borne de volume V ou pas. 
Nous voyons que le modde du corps ideal calculé  par TDB n'est pas uniforme  en  densité.  La 
plus grande densité, 0.8 g/cm3, est la densité du corps ideal  dans un système des paramtitres  donné. 
I1 ne donne pas la densité uniforme dans  le  volume V, parce que le partage du volume en  prismes 
n'est pas assez fin. 
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Tabieau 1.b Resultats imprimés 
,aramètre$  en  entré 
CASE 2 PRISM V 3-D 
3-D CASE 
NON-PROFILE DATA 
M x0 YO D 
1 -2.000 0.000 0.000 
XOB= -1 .O0 
YOB= 1 .O0 
Z OB= o. O 0  
B= 0.21 
S GM= 0.00 




S GM= o. O0 
XOB= -1.00 
YOB= 9.00 
Z OB= 0.00 
B= 0.21 
SGM= 0.00 
1 . O 0  
1 . O 0  
0.00 
0 .35  
0.00 
1 . O 0  
5.00 
O .O0 
1 . 4 8  




0 . 3 5  
O .O0 
3 . 0 0  
1 .O0 
o .  O 0  
. .  
O .  4 4  
0.00 













1 . O 0  
0.00 
0 .35  
0.00 
5 . O 0  
5 .O0 
0.00 
1 . 4 8  
O .O0 
5.00 
9 - 0 0  
0.00 
0 .35  
0 .00  
DY DZ NX 
2 .000 '  1 .O00 5 
7 . 0 0  
1 . O 0  







0 .00  
7.00 
9 .00  




3 . O 0  
O . O 0  
0 . 3 5  
O .O0 
-1 . O 0  
7.00 
O . O 0  
O .35 
O . O 0  





1 . O 0  
7 . 0 0  
0 . 0 0  
O .  84 
0 .00  
NY NZ 
5 5  
3 . 0 0  
3 .00  
0.00 
1 . 4 8  
0 . 0 0  
3 .O0 
7 .00  
0.00 
1 . 4 8  
0.00 
5.00 
3 . 0 0  
o. O0 
O .  84 
0.00 
5.00 




7 .00  
3 . O 0  
O . O 0  
0 .35  
0 .00  
7 . 0 0  
7 . 0 0  
0.00 
0 .35  
0 .00  
trace de l'itération de bissection 
IPRINT= I EPS= 0.1E-05  ACC=.00500 
BOUND= 1.0000000 IFEAS=l XIO(NTOT)= 0.665923-15 
BOUND= O .5025000 IFEAS=l XI0 (NTOT)= O .  665923-1 5 
BOUND= 0.2537500 IFEAS=I X I O ( N T O T ) =  0.66592E-15 
BOUND= O .  1293750 IFEAS=l X I 0  (NTOT)= O .  17559E-14 
BOUND= 0.0671875 IFEAS=O X I O ( N T O T ) =  -0.45812 
BOUND= 0.0982812 IFEAS=l XIO(NTOT)= 0.417313-14 
BOUND= 0.0827344 IFEAS-1 XI0 (NT0T)- 0.427013-1 4 
BOUND= 0.0749609 IFEAS=O XIO(1iTOT)m -0.17897 
BOUND- 0.0788477 IFEAS=O XIO(NTOT)=:  -0.46377E-01 
BOUND= O .  080791 O IFEAS=l XI0 (NTOT)= O .  4281  9E-14 











































. O .  2391  30E-02 
. 0.000000 
0 .  000000 
0 .  000000 




0 .  000000 
0.000000 
0 .  28901 OE-03 
0 .  000000 
0 .  000000 
0. 000000 
0 .  000006 
0 .  231  8943-02 
0. 000000 
0 .  000000 
0 .  O00000 
6.000000 
0 .  2391 3OE-02 
0 .  0000o0 
0 .  000000 
0 .  000000 
0. 000000 
0 .  000006 
6.006000 
0 * 000000 
0 .  600000 





0 .  000000 
6.6989283-01 
0 .  000000 
0.000000 
0 .  000000 
0.2461  453-02 
0 .  000000 
0 .  231 8943-02 
43 
4 4  
45 
46  







































0 .  000000 
0 .  000060 
0.2318943-02 
0 .  000000 
0 .  000000 
0. 000066 
0 .  000000 
O. 28901 OE-03 
0 .  000000 
0 .  000000 
0 .  000000 
0 .  000000 
0 .  000000 
0.  6989283-01 
0.  000000 
0 .  000000 
0 .  000000 
0. a0791 OE-01 
0 .  80791 0E-01 
0 .  80791 OE-01 
0 .  6992483-01 
0.  000000 
0.  do0000 
o. 69892a3-01 
o .  000000 
0 .  00000o 
0 .  000006 
0 .  28901  03-63 
0 .  000000 
0.  000000 
0 .  000000 
0.000000 
0. 231  8943-62 
0.  000000 
0.  000000 
0 .  000000 
0.000000 
0. 24 61 45E-02 
0 ..000000 
o .  000000 


























1 1 1  
1 1 2  
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0 .  000000 
0 .  000000 
0 .  6989283-01 
0 .  000000 
0 .  0000o0 
0.000000 
0.2461453-02 
0 .  000000 
0 .  000000 
0 * 000000 
0 .  000006 
0 .  231 89m-02  
0 .  000000 
0 .  000600 
0. 000000 
0 .  000000 
0 .  2391 3013-02 
0.  000000 
0 .  000000 
0.000000 
0 .  000000 
0 .  231  894E-02 
0.  000000 
0 .  000000 
0 .   0 0 0 0 0 0  
0.  000000 
0 .  28901 OE-03 
0 .  006000 
6.000000 
0. 000000 
o.  000000 
0 .  231  8943-02 
0.000000 
0 .  000000 
0 .  000000 
0.  000000 
0 .  2391  30E-02 
0 .  000000 
0 .  000000 
0 .  000000 
0.  OO00OO 
IDEAL BODY  TOUCHES MINIMUM X SIDE 
IDEAL BODY  TOUCHES  MAXIMUM X SIDE 
IDEAL BODY  TOUCHES M I N I M U M  Y SIDE 
IDEAL BODY  TOUCHES MAXIMUM Y SIDE 
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II. MODELES A TESTER 
II. 1. Deux prismes séparés IiorizontaIement 
Pour  tester  le programme IDB, nous avons choisi le modèle de deux  prismes avec dx = 2 km, 
dy = 2 km. L'épaisseur des prismes est de 1 km, la profondeur du toit également 1 km et leur 
densité est de 0.2 g/cm3,  voir fig. 1. Les anomalies  calculées à partir des points indiqués  dans la 
fig. 1. sont montrées dans  le  tableau 2. 
Tableau 2 
I I I I I 
x (km) g (mGal) Z (km) Y (km) 
I 1 I 3 I O I 0.293 I 
3 
0.526 O 3 5 
0.621 O 3 
I 7 1 3  l o  I 0.621 I 
I 9  I 3  I o  I 0.923 I 
0.576 
1.863 
5 5 O 1 .O83 
1 7  1 5  l o  I 1.863 I 
9 
0.293 O 7 1 
0.576 O 5 
3 
0.526 O 7 5 
0.62 1 O 7 
1 7  1 7  l o  I 0.621 I 
I 9 7 O 0.293 
II. 2. Deux prismes séparés verficalemeni 
Le modèle  contient  deux  prismes  identiques  avec la taille  de  prisme, dx = 2 km, dy = 2 km et 
dz = 1 km. Les deux prismes sont séparées verticalement à la profondeur de 1 km et 4 km et ils 
ont  une densité de 0.4 dcm3 ( fig. 2) L'anomalie  des  deux  prismes  est montrée dans le  tableau 3. 
6 X , Q  x 6 
2 . .  
Figure 2: .Le mod2le h tester: 2 prismes separés verticalement 




0.1 19 O 1 
1.478 O 5 1 
0.435 O 5 -1 
O. 184 O 5 -3 
O. 163 O 3 9 
0.348 O 3 7 
0.843 O 3 5 
1.478 O 3 3 
0.843 O 3 1 
0.348 O 3 -1 
O. 163 O 3 -3 
0.1 19 O 1 9 
0.2 1 O O 1 7 
0.438 O 1 5 
0.435 O 1 3 
0.348 O 1 1 
0.210 O 1 
9 0.080 O 11 
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III. RESULTATS DES CALCULS 
III-A Variation de la taille de prismes et du  nombre  de points des mesures. 
Le modèle à tester comporte deux prismes séparés horizontalement (fig. 1). Dans tous les 
calculs  suivant  qui  ont été faits par  un  ordinateur de marque  "Hewlet Packard/Apollo series 400", 
le volume considéré sera limité par : O km < X < 10 km, 2 km < Y < 8 km et D < Z < D+NZ*DZ. 
Les limites  inférieure et supérieure pour la densité seront fixées à 0.005 et 1 respectivement,  et  les 
autres paramètres, EPS = O. 1 E4 et ACC = 0.005. 
Tableau a. 1 Taille  des  Drismes  dx=dv=2 km dz=l km et  le  nombre de uoints 15 
D (km) p (g/cm3) durée (mnt) fichiers 
0.0 0.039 1 2p122.re000 
O. 5 0.078 1 2p122.re050 
1 .O o. 199 <1 2p122..re100 
1.2 sans modèle  <1 2p122.re120 
Tableau a.2 Taille  des  prismes dx=dy=dz=l km et  le  nombre de points 15 
D (km) 
0.039 2 2~ 1 1 1 .re000 0.0 
p (dcm3) durée (mnt) fichiers 
I 0.25 I 2u 1 1 1 .re025 I 1 I 0.055 
0.5 0.078 2 2p 1 1 .re050 
1 .O 
sans modèle <1 2pl l  l.re120 1.2 
o. 199 <1 2pl1 l..re100 
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D (km) p (,4cm3) durCe  (mnt) fichiers 
0.0 
0.193 6 92p155..re100 1 .O 
0.073 10 92p155.re050 0.5 
0.035 20 92pP55.re000 
1.2 6.368 3 92p155.reP20 
Tableau a.5 Taille  des  prismes dx==dy=dz=0.5 km et le nombre de points 5 
t 1 
D (km) 
nz=5 0.632 14 52p155.re000 0.0 
notes p (g/cm3) durCe (mnt) fichiers 
0. 5 bcp de IFEAS=O 0.059 34 52p155.re050 
1 .O 
0.329 6 52p155.re120 1.2 
0.174 10 52p155..re100 
Nous avons trac$ la densite (p,,,,) du corps idCa1 en fonction de la profondeur du toit des 
sources (fig. A.1 et fig.A 2). On voit bien que si D est Cgal II km, les densités p, sont trks 
proches de la demit6 du modèle  0.20 g/cm3 et la forme du corps ideal est identique B celle du I 
modèle d'essai, voir fig.a.1, fig. a.2.1 et fig. a.2.2. NCanmoins les formes montrCes dans les 
fiig.a.3.1, fig. a.3.2 et fig.a.4, ont  une  petite  diffkrence avec celles du modkle  d'essai. La densite et 
la forrne  exceptionnelles  peuvent Gtre eréCes par le nombre de points de mesures ( 9 ,  voir fig.A.2 
et fig.a.5, car  la  distribution  des  points ne donne pas la  bonne  contrainte  (voir  fig 1, pour 5 points 
de mesures). 
A. 1. Influence de la taille des prismes 
Nous allons  voir  l'influence de la taille  des  prismes sur 15 points  de  mesures. D'abord, pour 
la taille des prismes, dx=dy=2 km, dz=l km, les résultats sont montrés dans le tableau a.1 et sa 
courbe de ''trade off', p,, en fonction de D, est tracée sur la fig.A.l. Si D est lgal 1 km, la 
densité p,,,, est Cgale à la densité du modèle  d'essai  avec  une  forme  identique (fig.a.1). Pour D = 





Fig. A.1 Influence de la taille des prismes sur la densité en fonction de la profondeur du toit 
avec 15 points des mesures. 
dx=dy=2 km, dz=l km et la même  courbe pour dx=dy=dz=l km. 
------ dx=dy=dz=0.5 km 
6.00 
0.0 0.4 0.0 1.2 1 
(km) 
3 
pig. A.% Influence de nombre de points de mesures sur la demit6 en fonction de la profondeur 
du toit avec la taille des prismes fixCe d x = d y = d ~ 0 . 5  km. 
pour 15 et 9 points des  mesures. 
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1.2 km, on ne  trouve  pas de modtile.  Chaque  calcul a une durée inférieure i une  minute  (le  nombre 
de cellules est de 60 et on a 15 points de  mesures). 
Ensuite le test a CtC fait avec une  taille de prismes,  dx=dg.=dz= 1 km, dans le m&me  volume 
avec le modkle précédent. Le nombre de pas  le  long de x, y et a respectivement sont PO, 6 et 4 . 
Le nombre de prismes (240), est quatre fois plus important que précedemment. La densitk du 
corps id6al est la m8me que celle  des  prismes 2 ~ 2 x 1  (km) (dx, dy, da respectivement), pour  des 
valeurs de D identiques. La coupe horizontale  (fig.a.2. I) et verticale (fig.a.2.2) montrent que, pour 
D=l km, la fome du corps idéal est identiques pour les diffkrents  tailles de prismes. D'autre part, 
on a Cgalement la mSme courbe (fig.A. 1) pour  les tailles de prismes 2 ~ 2 x 1  (km) et lxlxl  (km). 
Aprks, nous continuons de modifier la taille de cellules, dx=dy=da= 0.5 km. Les autres 
paramktres ont les mgmes valeurs que prkcédemment. Pour le volume V, nous avons nx=20, 
ny=12 et m=8, soit 1920 cellules, c'est-a-dire 8 fois plus grand que ceux du deuxi&me test. Les 
rtsultats de pm, sont Iégtkement  plus  petits par rapport aux résultats précédents, pour chaque B. 
Ses courbes sont montrCes sur la fig.A. 1. Pour D= 1 km, la forme du corps idéal est montrée sur la 
fig.a.3.1 (coupe horizontale) et sur la fig.a.3.2 (coupe verticale). On voit la différence sur la 
deuxième et la troisième couche. Au lieu de  remplir  la  deuxième couche pour avoir la  mZme forme 
que le modkle de test, le programme permet de remplir la troisihrne couche. La raison de ce 
phénomkne est la forme du corps ideal, la plus petite p,, dans un volume V. Le programme 
cherche toujours soit le corps le plus  proche  possible des points de mesures soit le  volume  le  plus 
grand  possible. 
D'abord nous avons pris 9 points  de  mesures,  voir fig.c.1. La  taille des cellules 0.5x0.5x6.5 
(km) et les résultats sont montrés dans le tableau a.4. Les quatre p,, pour D=O.O km, D=0.5 km, 
D=P.O km et D=1.2 km, ont les mzmes valeurs que celles trouvles avec 15 points de mesures 
(tableau a.3). De plus, nous avons la mZme courbe pour 9 et 15 points qui sont montrées dans la 
fig.A.2. Ea gCométrie des modtiles  est  aussi  identique.  Elle est prksentée dans la fig. a.3. '1 (pour 15 
points) et l a  fig. a.4 (pour 9 points). 
Ensuite, le nombre de points est rtduit A 5, leurs positions sont montrees  dans la fig.l et les 
résultats sont présentés dans le tableau a.5. Nous avons calcul6 pour D=O km trois fois (nz=5, 
nz=7 et nz=9) pour hiter que le corps idial ne touche le  fond du volume V. La densite pm, est 
toujours 0.032 g/cm3. Si on compare pm, pour 9 points et 5 points, p,, de "5 points'' est 
toujours plus petite que celle obtenue pour "9 points". Sa courbe "trade off' est montrée dans la 
fig.A.2. 
,-- 
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Comme les p, sont différents, les formes du corps pour 5 points, pour D=l km, est 
montrée dans la fig.a.5. Le modèle  remplit trois couches  avec  une  forme  allongée dans la direction 
+y et -y. Le inversion a la  possibilité  d'aggrandir  le corps le  long de l'axe y, parce qu'il  n'y a pas  de 
contrainte de points de mesures dans cette direction. Le volume total pour 5 points est plus  grand 
que celui à 9 points, par consequent la densité pmax de 5 points est plus petite que celle de 9 
points. 
III-B. Le rapport entre l'épaisseur nlininzunr et le contraste de densité du corps idéal 
Dans tous les  calculs,  la  taille  des  prismes  est  dx=dy=dz=0.5 km. En  réduisant la hauteur du 
volume V, le modèle du corps idéal touche le toit et le  fond  mais il ne touche pas les bornes en X 
et Y. E est l'épaisseur  en km. Les résultats sont montrés  dans  les  tableaux  suivants. 
0.25 d ~ 0 . 2 5  nz=l O. 187 3 52ple55..re025 
0.20 dz=0.20 nz=l 0.229 3 52p 1 e55.re020 
Tableau b.3 D = 1 .O km et le nombre de mints 15 
6.25 
d ~ 0 . 2 0  FI 0.571 1 2~1d55.re026 0.20 
d ~ 0 . 2 5  FI6.475 1 2pld55..re025 
Si on trace p,,, en fonction de I'épaisseur, on a les courbes de "trade off' qui sont tracées 
dans  la fig.B.l et fiig.B.2. Par la dCfinition du corps ideal, cette courbe "trade of€" nous prksente 
l'épaisseur minimum pour une certaine densité. , 
B. I .  Pour D=O. O h, I 5  et 5 points de nxwres. 
Le toit des sources est à la surface (D=O.O km). Les positions des 5 et des 15 points de 
mesures sont indiquées dans la f ig1 et les tableaux b. 1 et b.2 prisentent leurs risultats. Les 
courbes obtenues avec 15 et 5 points  sont tracées dans la fig.B. 1. Les deux courbes montrent que 
la densité p, de 5 points est plus petite que celle de 15 points. 
Les rCsultats du test sur la profondeur de 1 km (la profondeur du modde d'essai) sont 
prCsentCs sur le tableau b.3 et la courbe de "trade off" se trouve dans la fig.B.2. Cette courbe 
montre que si I'epaisseur E est supkrieure à 1 km la densité P,,~ est presque constante, 0.20 g/cm3, 
c'est-Aire que la forme du corps idCa1 ne change pas beaucoup.  Dans l'autre cas, si I'kpaisseur E 
est  infkrieur i 0.25 km,  la densit6 p,,, augmente tres vite vers l'infini.  La forme du modele pour E 
étant 1.5 km est montrée dans  la fig.a.3.1 (coupe horizontale)  et  dans la fig.a.3.2 (coupe verticale). 
Si E est Cgal 1 km,  la forme du corps idéal qui est montrée dans  la fig.a.2.1 (coupe horizontale) et 
la fig.a.2.2 (coupe verticale) a la forme du modèle  d'essai. 
La densité p,,,, minimum,  (0.034 dcm3 dans la fig.B. 1, O. 197 dcm3 dans la fig.B.2) présente 
la densit6 du corps idéal pour D identique  dans le tableau.a.3. 
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0.0 0.0 2.4 3 
E '&m) 
2 
Fig. B:l Influence de nombre  de  points sur la densité  en  fonction  de  I'épaisseur minimum avec 
le toit à la surface (D= 0.0 km)  et  la  taille de prismes dx=dy=dz=0.5 km. 
pour 15 points  des  mesures. 
------ pour 5 points des mesures. 
Fig. B.2 Densité  en  fonction de I'épaisseur minimum avec la taille des prismes  dx=dy=dz=0.5 
km, profondeur  du  toit 1 .O km, et 15  point des mesures. 
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III-C Résuliais des cnIculs pour les  prismes décalés (les prismes du modèle sont déplncb sers 
x eiu) 
Le modèle  d'essai  comprend  deux  prismes  séparés  horizontalement,  voir  fig. 1, avec 15 points 
de mesures. Si X0 = O, YO = 2 km, le  modèle  d'essai  correspond  aux  prismes de la grille. 
Tableau c.1 Décalage = 1.0 km, XO=-1 km, YO=1 km, taille des prismes dx=dy=2 km, dz=l km, 
nx=6, ny=4 et nz=4 
D (km) notes p (g/cm3) durée (mnt) fichiers 
0.0 
sans  modèle <1 2p 122e.rel O0 1 .O 
sans  modèle <1 2p122e.re000 
Tableau c.2 Décalage = 0.5 km, XO=-O.S km, YO=I .5 km 
Tableau  c.3  Décalage = 0.25 km, X0=-0.25 km, Y0=1.75 km 
9 .O 
sans modde -=I 2p11 le25.reI26 1.2 
0.298 2 2pl1  le25.rel00 
Tableau c.3.3 La taille des prismes dx=dy= dz=0.5 km, nx=20, ny=12 et nz=8 
D (km) notes p (gcm3) durée (mnt) fichiers 
0.0 
0.212 45 2p155e25.re100 1 .O 
0.071 37 2p155e25.re050 0.5 
6.034 P 13 2p155e25.re000 
1.2 I 2p155e25.re920 I 26 0.389 
Nous avons test6 le  modtile en faisant  des  dkcalages de 1 km, 0.5 km et 0.25 km vers -x et -y 
et ses résultats sont prksentCs dans les  tableaux  c. 1, c.2 et c.3 respectivement. 
D'abord le tableau e. 1 montre qu'il n'y a pas  de  modkle  pour 1 km de  décalage.  Ensuite, les 
tableaux c.2.1 et c.2.2 prisentent le décalage de 0.5 km pour  les  tailles 2 x 2 ~ 2  (km) et lx'lxl (km) 
respectivement. Le tableau c.2.1 a une  seule  densité  pour D=0.0 km, Comparons les  tableaux c.2.2 
et  a.2 (sans décalage): la densité pnIax dans le tableau c.2.2 augmente plus  vite que celles du tableau 
a.2, voir aussi les fig.C. 1 et A. 1. 
Enfin, les tableaux c.3.1, c.3.2 et 113.3 prisentent les risultats d'un décalage de 0.25 km. 
Leurs courbes de "trade off' sont tracies dans la fig.C.2. Si on compare ces trois tableaux avec les 
tableaux a.1, a.2 et a.3 respectivement (pour les  tailles  des  prismes  identiques) on voit  bien que les 
valeurs de p,,,, augmentent plus rapide en fonction de D sur les  prismes decalis.  De plus, si p2,, 
(dicalage) est plus grande que pl,,as (sans décalage) pour D identique, le nombre de prismes 
remplis par p2,,, est infirieur à celui  de  prismes  remplis  par pl,,,,,. Comparons  les fig. c. 1 et a.2.1: 
respectivement il y a 2 et 8 prismes  remplis (p2,, =0.360 dcm3 , pl,,ax = 0. 199 g/cm3). La courbe 
de la fig.C.2 (décalage) est moins stable que celle de la fig.A.l (sans décalage). Ces courbes 
peuvent donc nous indiquer si  la position  des  prismes  dans un volume V est bien placie le long de 















0.0 0.4 1.2 
D '?km) 
1 6 
Fig. C. 1 Effet de la taille des prismes décalés  de 0.5 km vers les directions de x et de y sur la 
densité en fonction  de la profondeur du toit avec 15 points  des  mesures 
* taille des prismes dx=dy=2 km, dz=l k m  
taille des prismes dx=dy=dz=l km 
0.40 I 
0.00 / 1 1 1 1 1 1 1 1 1 ~ 1 1 1 1 1 1 1 1 1 ~ 1 1 1 1 1 1 1 1 1 ( l 1 1 1 1 1 1 1 1  
6.0 0.4 1.2 1 
D O&m) 
6 
. C.2 Effet de la taille des  prismes dCcalCs de 0.25 km vers  les  directions de x et de y sur la 
densit6 en fonction de 1a profondeur du toit avec 4.5 points des  mesures 
------ taille des prismes dx=dy=2 km, dz=l km 
-- taille des prismes dx=dy=dz=l km 
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x et y, Pour vkxication, nous pouvons  comparer  les modkles des fig c.2.1 et c.2.2 (un dicalage de 
0.25 km) avec ceux des fig.a.2.1 et a.2.2. 
Le volume V est situ6 h X 0  = -2 km, YO = 0 km. Les autres paramètres sont: Borne 
maximum = 1 gem3 Borne minimum = 0.005 g/cm3 , ACC = 0.005, nombre de points = 25, 
erreurs = 0.061 mGa1. 
0.5 
1 .O 
0.539 23 25pv55.re120 1.2 
0.337 147 25pv55.re100 
1.3 
sans modèle 3 25pv55.re140 1.4 
O. 742 23 2 5 ~ ~ 5 5 . ~ 1 3 0  
notes 
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Le modèle d'essai comprend deux prismes séparés en verticale. La taille de chaque prisme 
dx=dy=2 km, dz=l km, ils sont à la profondeur de 1 km et 4 km avec une densité de 0.4 g/cm3 
(fig. 2). Le tableau 3 présente l'anomalie calculée, celle-ci est fortement dominée par le prisme 
superficiel. 
Le nombre de points de mesures est 25 (fig. 2 et dans le tableau 3). Nous avons calculé pour 
le modèle la  taille de prismes dx=dy=2 km, dz=l km (tableau d. I) ,  dx=dy=dz=l km (tableau d.2) 
et dx=dy=dz=0.5 km (tableau d.3). Leurs courbes sont tracées dans la fig.D. Le D maximum qu'on 
peut calculer est 1.3 km pour la taille de prismes O.Sx0.5xO.5 (km) (tableau d.3 avec p,, 0.742 
g/cm3 ). Le modèle ne peut pas dépasser le fond du prisme  superficiel à 2 km. 
Si on voit la forme du modèle du corps idéal pour D= 1 km, dans les  fig.d. 1 et d.2, on voit 
que le modèle se situe entre la profondeur 1 km et 3 km. Le prisme inférieur du modèle d'essai se 
trouve à la profondeur 4 km. Pour avoir la plus  faible valeur de p,, , i l  remplit  les  prismes dans le 
volume V le plus proche possible des points de mesure. Voyons aussi la forme du  corps idéal pour 
D=O.O km, dx=dy=dz=0.5 km (tableau d.3), il remplit 7 couches de prismes jusqu'à 3.5 km de 
profondeur (fig. d.3). Le prisme  superficiel du modèle  d'essai se  trouve  aux 3"11c et 4 a 1 ~  couches 
où le diamètre du corps est  plus grand. 
Nous avons les résultats de  49 points de mesures dans le tableau d.4 pour la taille dx=dy=2 
km, dz=l km. La  forme du  modèle est présentée dans la fig. d.4.1  (pour D=l km) et dans la fig. 
d.4.2  (pour D=O.O km).  Dans la fig. d.4.1, la densité p,,,, est dans la première couche où le prisme 
superficiel d'essai se trouve. Pour D=O.O km (fig. d.4.2), le modèle du  corps idéal est élargi à la 
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Fig. D Effets de la taille  des prismes  dCcalts de 6.25 km vers les directions de x et de y sur la 
densit6 en fonction de la profondeur du toit avec 25 points des mesures (modkle  d'essai 
est sous  forme de deux prismes siparts verticalement) 
______- taille des prismes dx=dy=2 km, dz=l km 
-- taille des prismes dx=dy=dz=l k m  
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dx=dy=dz=D.5km DzOkR z=l 25 
1 4 7 10 13 16 19 
dx=dy=dz=0.5km D=DkR zz4 25 
1 4 7 10 13 16 19 








1 4 7 10 13  16 19 
dx=dy=dz=D.fikm D=Qkn z=7 25 
1 4 7 10 13 16 19 








1 4 7 10 13 16 19 
dx=dy=dz=0.5km D S k n  Z=3 25 
1 4 7 10 13 16 19 
dx=dy=dz=0.5km Ozflkn z=6 25 
1 
Fig. d.3 Coupe horizontale du modèle de corps idéal avec 25 points de mesures, les pas 
dx=dy=dz=0.5 km, et profondeur du toit D=O km (le modèle d'essai est sous forme de 

















Le temps de calcul dipend fortement du nombre de cellules et du nombre de points de 
mesures. Regardons les temps de calcui  pour  les diEirents nombre de points dans les tableaux a.3, 
a.4  et  a.5, mais il faut qu'il y ait le mEme nombre  de  cellules. Pour D=O km et m=5, les temps de 
calcul 50, 20 et 14 minutes correspondent respectivement  aux 15, 9 et 5 points de mesures. Pour 
voir la durée de calcul en fonction du nombre de cellules, se reporter aux tableaux a. 1, a.2 et a.3. 
ec D=0 km, les durées sont 1 , 2  et  50  minutes  pour 60,240 et 1920 cellules respectivement. 
Dans le cas où D=0.5 km et qu'on a 5 points  de  mesures  (tableau a.5), le temps de calcul  est 
beaucoup plus grand que celui nicessaire pour 9 points de mesures (tableau a.4). Ce phknornène 
est expliqué par le fait que le  nombre  d'itération  pour 5 points de mesures est beaucoup plus  grand 
que celui requis pour 9 points. Dans ce cas la borne  de  densit6  lors d'une itération était proche de 
la densité du corps idéal, il y a donc beaucoup de solutions  inacceptables  (IFEAS=O). 
L'autre exemple correspond à 9000 cellules (nx=36, ny=30 et nz=lO) et 49 points de 
mesures. Les points de mesures se trouvent sur deux profils parallèles à l'axe y et un profil 
parallèle à l'axe x qui coupent bien  le modèle de test. Le modèle de test se  trouve à la  profondeur 
1.5 km, et comprend deux prismes avec la taille de dx=dy=2 km et dz=l km. La distance entre 
deux prismes  est 2 km et la densiti 0.02 @cms. Nous avons calculi la solution du corps idial à 
partir de l'anomalie du modèle de test. Pour D=O.O km et une taille des cellules dx=dy=dz=0.5 
(km), la durée de calcul a étC de 5 heures 211 minutes  (voir  fig. e. 1 et  fig. e.2). 
1. Le programme permet de trouver le corps idéal  tel que la borne minimale  de  densité 
introduite au départ soit  inférieure h p,,, du corps idéal. 
2. La durée du calcul dépend du nombre de cellules dans un volume V, du nombre de points 
de mesures et du nombre d'itérations. 
3. Pour la profondeur du toit de sources D=1 km le modèle du corps idéal de 15 points est 
égal à celui de 9 points de mesures. Ce résultat  nous  indique que le nombre de points nkcessaires 
peut être petit si la distribution des points représente bien la forme de l'anomalie. X1 est donc 
nkcessaire d'échantillonner avec soin  l'anomalie  observée. 
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1 4 7 18 13 16  19 22 25 28 
dx=dy=dz=0.5kn nz=6  49 
1 4  7 10 13 16  19 22  5  28 
dx=dy=dz=Q.5kn n2=8 49 -. 1 
Fig. e.1 Coupe horizontale du modèle de corps idéal avec 49 points de mesures, 9000 cellules, 
les pas d ~ d y d ~ 0 . 5  km, et profondeur du toit D=O km (modèle d'essai est deux 
prismes séparés horizontalement).  La durée de calcul était de 5 heures 2 1 minutes sur un 
Apollo 400. 
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4. Les modèles du corps idéal des prismes des 2 x 2 ~ 1  (km) et lx lx l  (km) ont la même forme. 
C'est-à-dire que la meilleure taille des prismes est la plus grande possible pour éviter un grand 
nombre de prismes et  s'accorde avec la géométrie du corps idéal. 
5. La courbe de "trade off' moins stable peut probablement indiquer que les prismes dans le 
volume V ne sont pas bien placés par rapport aux  anomalies. 
6. Le modèle du corps idéal présente plutôt le corps qui domine les sources d'anomalie, cf. les 
résultats de  test de deux prismes séparés verticalement. 
x = Cplntau + ctopo (d=2.1 dcm3) 
x = Cplateau + Clop0 
x = Cplateau + ctopo 
II II 
AU-MENTAWAI(1990) x = Cplateau + @top0 II  I II 
AU-MENTAWP(l990) - GPS x = @plateau + %po 
II II 
) pas d'information sur l'altitude et l'anomalie A l'air libre; pas modifiées. 
9 = KWXATAU LIP1 1991 = @+teau + q o p o  (d=2.1 
No Code An. de x An. à Alt Lat. (deg) Long. (deg) 
(m) 
(mGal) (mGal) 
Boug. (mGal) I'air.libre 
1 
3 83.44 -.40 83.847 62.0 -6.07920 105.39576 2 
3 82.19 -2.89  85.08  69.2 -6.08080 105.39410 
3 1 105.39730 -6.07770 I 53.9 I 82.434 I -1.27 1 81.17 I 3 
4 I 105.39890 -6.07620 I 36.4 I 80:601 I -.O2 I 80.58 I 3 
I 5 I 105.40050 I -6.07480 1 17.4 I 78.992 I 2 6  1 79.25 I 3 L 
6 
3 77.72 .O6 77.658 2.0  -6.07130105.40180 8 
3 77.98 .1 1  77.8 1 1.6 -6.07290  105.40200 7 
3 78.81 .19 78.617 2.0 -6.07460 105.40260 
9 3 75.82 .O1 75.808 2.5 -6.06960 105.40220 
I 10 1 105.40290 I -6.06790 I 2.5 I 74.839 1 -.O3 I 74.81 1 3 
13 
3 73.73 -.O6 73.786  3.0 -6.06600 105.40370 15 
3 73.14 -.O5 73.188 3.4 4.06520 105.40530 14 
3 73.89 -.O3 73.924  1.9 -6.06500 105.40710 
16 I 105.40240 1 -6.06720 I 3.3 I 74.250 I -.O4 I 74.21 
3 17 I 105.40170 I -6.06860 I 3.0 I 75.440 I -.O1 I 75.43 
3 
18 3 77.24 .10 77.141  2.6 -6.07150 105.39950 
19 
3 77.76 .15 77.612 .9 -6.07370  105.39670 20 
3 77.65 .19  77.462  1.2  -6.07260  105.39830 
21 I 105.39500 
3 79.27 .12 79.150 -6.07500 I 1.3 22 I 105.39340 
3 78.56 .11 78.452 -6.07440 I .7 
I 26 I 105.38660 I -6.07760 I 2.8 I 80.133 I -.O5 1 80.09 I 3 
L 
27 
3 79.90  -.12 80.015 2.4  -6.08 40  105.38020 30 
3 79.64 -.lo 79.746 2.6 -6.07890 105.38130 29 
3  79.70 -.O5 79.752  2.2 -6.07800 105.38290 28 
3 80.07 .O2 80.050 2.3 -6.07800 105.38470 
I 31 I 105.37930 1 -6.08180 I 2.2 I 80.133 I -.14 I 80.00 1-5 
32 
3 77.38 -35 77.023 1.7 -6.08690 105.45290 34 
3 78.61  .62 77.999 2.3 4.08880 105.45340 33 
3 78.67 .46 78.204 1.5 -6.09060 105.45380 
35 3 75.02 -.O1 75.036 2.4 -6.08400 105.45170 
I 37 I 105.45270 I -6.08000 I 1.0 1 72.348 I -.12 I 72.22 I 3 
.. 
__- 
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I 38 I 105.45340 I -6.08060 I 1.8 I 73.401 I -.11 I 73.29 I 3 1 
39 I 105.45400 I -6.08130 I 1.5 I 73,200 I -.lo I 73.10 3 
40 I 105.45490 I -6.08220 I 1.5 I 74.866 I -.O8 I 74.78 3 
41 
4 75.91 -.O4 75.945 1.8 -6.08380  105.45800 42 
3  75.48 -.O5 75.532 2.0 -6.08330  105.45640 
43 
3 73.68 .O2 73.667  1.5  -6.08460  105.46340  45 
3 74.37 .O2 74.350  1.5  -6.08450  105.46170 44 
3 75.24 .O0 75.238  1.5  -6.08440  105.46010 
46 I 105.46550 I -6.08760 I 3.3 I 72.839 I -0.02 I 72.81 I 3 
47 I 105.46340 I 4.08810 I 35.3 I 76.601 I -0.00 I 76.60 I 3 ' 
48 I 105.46130 I -6.08820 I 64.6 I 79.640 I -0.32 I 79.31 I 3 
49 I 105.45910 I -6.08820 I 88.5 I 81.993 1 -2.09 I 79.90 I 3 
50 3  80.37 -2.99  83.366 100.0 -6.08840  5 45690 
51 
3 78.33  1.7076.636  2.0  -6.14530 105.42390 53 
3  79.76 1.62  78.142  2.0  -6.14440  105.42230 52 
3 79.77 0.95  78.821  1.6  -6.08830  105.45356 
54 
3 79.71 3.30 76.409 2.0 -6.14470 105.42930 56 
3  79.12 2.27  76.845  2.0 -6.14470 105.42750 55 
3  79.12 1.79  77.335 2.0 -6.14490  105.42580 
57 1 105.43100 I -6.14450 1 2.0 I 76.472 I 5.43 
73.38 58 I 105.46270 I -6.14810 I 1.0 I 73.006 I .37 
3  81.90 
4 
59 
3  73.36 .18 73.182  9.6  -6.15450  105.45990 62 
3  73.90 -20 73.701  19.0 -6.15260 105.46080 61 
3 74.28 .26  74.015  13.1  -6.15070  105.46100 60 
3  74.62 .29  74.328  20.0 -6.14950 105.46190 
63 
3  72.91 .O6 72.848  16.4  -6.15860 105.45580 65 
3  72.52 .O8 72.442 14.4 -6.15780 105.45740 64 
3  72.76 .13 72.636 13.1 -6.15630  105.45860 
~~~~ 
.~ 
66 I 105.45490 I -6.15990 I 9.2 1 72.498 I -.O3 I 72.47 
3 67 I 105.45400 I -6.16150 I 6.0 1 71.940 I -.O3 I 71.91 
3 
68 
3  73.19 -.17 73.362  16.0  -6.16600 105.44790 71 
3  73.44 -.20 73.638 16.4 -6.16490 105,44940 70 
3  73.51 -.O9 73.605  16.7  -6.16370 105,45090 69 
3  72.77 -.O7 72.837 7.0 -6.16270  105.45240 
72 
3 75.50  -.1175.616  35.3  -6.16540  105.44330 74 
3 74.32 -.12  74.439 21.7 -6.16580  105.44520 73 
3 72.60 -.I7 72.766 13.1 -6.16660  105.44660 
~~~~ 
75 I 105.42610 I -6.09391 I 1.0 I 73.541 I .68 I 74.22 
3 76 1 105.42380 I -6.09284 I 1.0 1 73.267 I .47 1 73.74 
4 
77 
3 72.51  .68  71.827 6.1 -6.09669  105.41960  79 
4 72.28  .27 72.015 8.5 -6.09508  105.42150 78 
3  73.17 .84  72.336 1.0 -6.09317 105.42220 
~~~~ 
80 1 105.41800 I -6.09804 I 7.3 1 71.666 I 1.32 
81 I 105.42790 I -6.09420 I 1.0 I 74.355 I .80 
3 72.98 
3 75.16 
82 4 76.25 1.03 75.218 1.0 -6.09563  105.42990 
83 3 76.19 1.03 75.164  1.0  -6.09733 105.43080 
84 
3 76.56 .59 75.975 1.0 -6.10129  105.43290 85 
3  76.22 .97 75.252 1.0 -6.09964  105.43210 
86 3  77.16 .63 76.529 1.0 -6.10283 105.43470 
87 I 105.43340 I -6.10320 I 1.0 I 76.121 I .90 I 77.02 I 3 
88 I 105.43130 I -6.10516 I 1.0 I 74.674 I .98 I 75.65 I 3 
89 3 74.75 1.41 73.339  1.0 6.10606 105.42970 
90 
4 71.72 .GO 71.121  14.5  -6.10 26  105. 2690 91 
3 74.50 1.62 72.883 1.0 -6.10701 105.42850 
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I 92 I 105.42330 I -6.10676 I 27.8 I 71.568 I -.I1 I 71.46 I 4 I 
101 
105.42350 I -6.09948 I 90.8 I 79.210 1 -6.08 I 73.13 I 3 102 
105.42180 I -6.09949 I 88.4 I 78.157 I -5.22 I 72.94 I 3 
103 3 71.70  -8.47  80.172  138.0 -6.09946 105.42540 
104 3 72.29  -6.35  78.644 104.0  -6.09945 105.42710 
105 3 74.08  -3.18  77.260  56.5 4.09950 105.42880 
106 3 75.90  -.47  76.367  24.4 4.09951 105.43000 
107 3 76.61 .99  75.615  .6 -6.09948 105.43190 
108 
3 71.30  -9.27  80.569  145.1 -6.10022  105.42630  110 
3 74.59  -8.38  82.978  138.8 -6.09935 105.42520 109 
4 72.48 -7.88  80.362  136.8 -6.09899  105.42420 
111 3 72.24 -9.46 81.706  154.3 -6.10131 105.42700 
112 4 72.45  -9.06  81.511  156.7 -6.10251 105.42730 
'113 3  74.86  -7.01  81.863  125.7  -6.10391  105.42720 - _ _  
114 
115 
71.94 I 3 -6.10535 I 82.8 I 76.889 I -4.95 105.42590 
70.78 I 3  -6.09869 1 110.7 I 77.169 I -6.38 105.42280 
~ . ~~ 
116 3 70.97  -6.22  77.191  105.8 4.09903 105.42150 
117 
3  72.37  -7.57  79.949  134.8 4.10084 105.42150 118 
3 71.15  -5.04  76.189  82.8 -6.09970 105.42090 
I 144 1 -  105.55290 I -5.99616 I .O I 51.000 I 0.98 I 51.98 I 2 I 
145 2 51.96 0.96  51.000 .O -5.99959  105.54630 
146 
2 52.94 0.94  52.000 .O -6.00637  105.53320 147 
2 51.95  0.95  51.000 .O 6.00293 105.53980 
148 2 51.94  0.9451.000 .O -6.00974 105.52670 
151 I 105.50720 I -6.02035 1 .O I 49.000 I 0.97 I 49.97 I 2 
.329 Annexe 4 
152 I 105.50100 I -6.02456 I .O I 50.000 I -0.06 I 49.93 I 2 
153 I 105.49480 I -6.02869 I .O I 51.000 I -0.04 I 50.95 I 2 
I 167 I 105.43520 I -6.00673 1 .O 1 59.000 I 0.05 I 59.05 I 2 I 
169 I 105.43370 I -5.99289 I .O I 57.000 I -0.03 I 56.96 I 2 
170 I 105.43250 I -5.98560 I .O I 58.000 I -0.08 I 57.91 I 2 
216 
2 66.44  2.44  64.000 .O 6.19088 105.59380 218 
2 67.35 2.35  65.000 .O -6.19464  105,58240 217 
2 65.53 2.53  63.000 .O -6.19843  105.57100 
233 2 56.41 -2.58  59.000 .O -5.97145  105.46000 
I 237 I 105.58050 I -6.12845 I .O 1 60.000 I 2.25 I 62.25 I 2 I 
251 2 63.47 9.47  54.000 .O -6.12412  105.39040 
252 
2 75.45  3.45 72.000 .O -6.13003  105.32330 256 
2 73.98  5.98 68.000 .O -6.12405  105.37630 
257 
2 79.77  4.7775.000 .O -6.12989  105.29700 258 
2 77.38 4.38  73.000 .O -6.12997  105.31020 
259 2 80.33  6.33  74.000 .O -6.12981 105.28370 
260 2 79.40  10.40 69.000 .O -6.12975  105.27050 
I 261 I 105.33550 I -6.23200 I .O I 64.000 1 4.46 I 68.46 I 2 I 
[ 344 I 105.36510 I -6.14196 I .O I 68.700 I 3.58 I 72.28 I 1 I 
345 I 105.36680 
68.700 I 4.19 I 72.89 1 I -6.14043 1 .O 346 1 105.36850 
68.700 I 3.80 I 72.50 I 1 -6.14119 I .O 
347 
1 73.76 4.86 68.900 .O 4.13812 105.37410 349 
1 75.25 4.65 70.600 .O -6.13889 105.37230 348 
1 75.97 4.47 71.500 .O -6.13966 ~ 105.37040 
350 1 105.37600 I 4.13735 I .O I 67.100 1 5.36 1 72.46 I 1 
351 I 105.37780 I -6.13658 I .O I 65.600 I 6.00 I 71.60 I 1 
[ 3 5 3 ~  105.38170 I -6.13498 I .O I 63.900 1 7.40 I 71.30 I 1 1 
33 1 Annewe 4 
354 I 105.38360 I -6.13419 I .O I 61.700 I 8.09 I 69.79 1 1 
355 I 105.38560 I -6.13339 I .O I 59.700 I 8.53 I 68.23 I 1 L ~. 
356 
1 65.27  9.27 .O I 56.000 105.38940 I -6.13179 357 
1 66.47  8.97 .O I 57.500 105.38750 I -6.13259 
364 
1 57.08  9.88 47.200 .O -6.12612 105.40710 366 
1 58.66 9.86 48.800 .O -6.12621 105.40510  3 5 
1 59.46 9.86 49.600 .O -6.12629 105.40310 
386 
1  70.45  6.95  63.500 .O -6.12223  105.46130 389 
1  71.49  6.99 64.500 .O -6.12238 105.45930 388 
1 71.64 7.14 64.500 .O -6.12252 105.45730 387 
1  72.90  7.50  65.400 .O -6.12270 105.45530 
I 390 I 105.46330 I -6.12209 I .O I 62.700 I 6.78 I 69.48 I 1 I 
I 404 I 105.49090 I -6.12242 I .O I 53.500 I 2.58 I 56.08 ~ I 1 1 
405 I 105.49290 I -6.12256 I .O I 53.000 I 2.54 I 55.54 I 1 
406 I 105.49480 1 -6.12271 I .O I 52.700 I 2.50 I 55.20 I 1 
407 1 105.49680 1 -6.12285 I .O I 52.500 I 2.47 
54.95 I 1 408 I 105.49870  -6.12296 I .O 1 52.500 I 2.45 
54.97 I 1 
477 I 105.42180 I -6.10950 1 1.0 I 69.400 I 1.94 1 71.34 I 5 
[ 478 165.41810 I -6.10230 I 1.0 I 69.200 1 3.01 I 72.21 I 5 1 
479 
74.900 1 1.81 I 76.71 I 5 1.0 4.10090 105.43280 , 481 
72.400 I 0.72 1 73.12 I 5 1.0 -6.09160 105.42340 
I 482 -1 105.43330 I -6.10310 1 1.0 1 75.300 1 2.19 1 77.49 I 5 1 
333 Annexe 4 
484 I 105.45230 I -6.10740 I .O I 79.400 I 2.13 I 81.53 I 5 
485 I 105.45220 I -6.08010 I .O I 73.000 I 0.37 I 73.37 I 5 
486 I 105.46570 
78.75 I 5 77.800 1 0.95 -6.09120 I .O 487 I 105.45400 
70.98 I 5 70.500 1 0.48 -6.08510 1 .O 
I 501 I 105.46080 I -6.09816 I 0.5 1 76.046 I 0.09 I 76.13 1 9 I 
502 I 105.46230 I -6.09448 I 0.5 I 75.408 I -0.10 I 75.30 I 9 
503 I 105.46390 I -6.09078 I 0.7 1 74.790 1 -0.09 I 74.69 I 9 
I 526 I 105.31622 I -6.23070 I 0.0 I 68.000 I 4.34 I 72.34 I 1 I 
529 I 105.32568 I -6.22878 I 0.0 I 64.000 I 4.37 I 68.37 I 1 
530 I 105.32886 I -6.22813 I 0.0 I 64.000 I 4.37 I 68.37 I 1 
I 538 1 105.35457 I -6.22433 I 0.0 1 62.000 I 4.37 I 66.37 I 1 I 
539 
1  65.33 4.33  61.000 0.0 -6.22351 105.36440 541 
1 66.35 4.35 62.000 0.0 -6.22378 105.3611 1 540 
1  66.36 4.36 62.000 0.0 -6.22406 105.35783 
542  1 63.33 4.33 59.000 0.0 -6.22319 105.36758 
I 543 I 105.37077 1 -6.22287 I 0.0 I 60.000 I 4.34 I 64.34 I 1 I 
I 550 I 105.39285 I -6.22097 I 0.0 I 62.000 I 4.37 I 66.37-- I 1 I 
551 I 105.39598 I -6.22074 I 0.0 1 63.000 I 4.35 I 67.35 I 1 
552 I 105.39902 I -6.22040 I 0.0 I 61.000 I 4.34 1 65.34 I 1 
553 
1 67.31 4.31 63.000 0.0 -6.21906 105.41  113 556 
1 66.32 4.32  62.000 0.0 -6.21939 105.40811 555 
1 65.33 4.33 61.000 0.0 -6.21973  105.40508 554 
1 65.33 4.33 61.000 0.0 -6.22006  105.40204 
557 1 68.30 4.30  64.000 0.0 -6.21873  105.41417 
558 
1 69.28 4.28 65.000 0.0 -6.21807  1 5.42023 559 
1 69.29  4.29 65.000 0.0 -6.21830  1 5.41721 
334 Annexe 
1 560 I 105.42326 I 4.21774 I 0.0 I 64.000 I 4.27 I 68.27 I 1 1 
561 
562 
105.42628 I 6.21741 1 0.0 I 64.000 I 4.29 I 68.29 I 1 
105.42934 I 4.21696 I 0.0 I 64.000 I 4.30 I 68.30 I 1 
I 563 I 105.43237 I 6.21651 I 0.0 I 65.000 I 4.31 I 69.31 I 1 I 
564 
1 66.33  4.33 62.000 0.0 4.21213 105.45013 569 
1 67.32 4.32  63.000 0.0 4.21516 105.44148 566 
1 68.31 4.31 64.000  0.0 4.21561 105.43845 565 
1 68.31 4.31 64.000 0.0 4.21606 105.43541 
I 570 I 105.45303 I -6.21102 I 0.0 I 61.000 I 4.33 I 65.33 I 1 ~ I 
571 
1 64.26  3.26  61.000  0.0 4.19737 105.48442 577 
1 65.33 4.33  61.000  0.0 4.20663 105.46455 574 
1 66.34 4.34  62.000  0.0 4.20772 105.46169  573 
1 65.34 4.34  61.000 0.0 4.20882 105.45880 572 
1 65.34 4.34  61.000 0.0 4.20992 105.45592 
578 I 105.48738 I 4.119645 I 0.0 I 61.000 I 3.24 
579 I 105.49033 I 4.19552 I 0.0 I 41.000 I 3.22 
64.24 I 1 
64.22 1 1 
580 
1  65.29 3.29 62.000 0.0 -6.19275  1 5.49921 582 
1 65.28  3.28  62.000 0.0 -6.19367  1 5.49625 581 
1 65.26  3.26 62.000 0.0 6.19460 105.49329 
588 I 105.51653 I 4.18724 1 0.0 1 62.000 I 3.36 65.36 I 1 
589 I 165.51945 I 4.18620 I 0.0 I 61.000 I 3.36 64.36 1 1 
590 
1 64.39 3.39 61.000  0.0  -6.1830   105.52826 592 
1 64.40  3.40 61.000  0.0 4.18310 105.52533 591 
1 64.37  3.37 61.000 0.0 4.18515 105.52240 
593 I 105.531116 I -6.18182 1 0.0 1 59.000 1 3.39 I 62.39 I 1 
594 I 1105.53406 I 4.18058 I 0.0 1 59.000 I 3.40 I 62.40 I 1 
595 
1 62.44  3.44  59.000 0.0 4.17686 105.54276 597 
1 62.43  3.43  59.000 0.0 -6.17810  105.53986 596 
1 62.42  3.42  59.000  0.0 4.17934 105.53696 
598 1 105.54568 I -6.17568 
63.46 1 1 0.0 I 60.000 I 3.46 599 I 105.54861 1 4.17450 
63.45 I 1 0.0 I 60.000 I 3.45 
I 600 I 105.55154 1 4.17332 1 0.0 I 60.000 I 3.42 I 63.42 I 1 ~ I 
601 1 63.68 2.65  61.000  0.0  -6.17213  105.55446 
602 1 63.59  2.59  61.000 ‘0.0 4.17095 105.55739 
603 
604 
1 63.62  2.62  61.000 0.0 4.16990 105.56033 
1 63.65  2.65  61.000 0.0 -6.16885  1 5.56328 
I 605 1 105.56622 I 4.16781 I 0.0 I 61.000 I 2.63 I 63.63 I 1 ~ I 
606 I 105.56918 I -6.16676 I 0.0 I 62.000 1 2.57 I 64.57 1 1 
607 I 105.57213 I 4.16591 I 0.0 1 61.000 1 2.55 I 63.55 I 1 
I 608 I 105.57510 I -6.16499 I 0.0 I 63.000 I 2.54 I 65.54 I I ~ I 
609 
1 64.41 2.41 62.000  0.0 4.16130 105.58701 612 
1 64.43  2.43 62.000 0.0 4.16222 105.58403 61 1 
1 64.46  2.46  62.000 0.0 4.16314 105.58105 610 
1  64.51 2.51 62.000  0.0  -6.16407  105.57808 
I 613 1 105.59004 1 4.16035 I 0.0 I 63.000 1 2.40 I 65.40 -1  fl 
614 1 105.59309 1 -6.15941 1 0.0 I 63.000 1 2.36 I 65.36 I 1 
615 I 105.59613 I -6.15846 1 0.0 I 62.000 I 2.34 1 64.34 I 1 
616 
1 64.27  2.27  62.000 0.0  -6.15656  105.60222 618 
1 64.30 2.30  62.000  0.0  -6.15751  105.59917 617 
1 64.34 2.34 62.000  0.0  -6.1581   105.596 3 
619 
621 
1 62.27 2.27 60.000 0.0  -6.15550  105.60519 
1 62.31 2.34 60.000  0.0 -6.15333 105.61116 
620 1 62.30 2.30  60.000  0.0  -6.15114  105.60818 
622 1 63.33 2.33 61.000 0.0  -6.15232 105.61314 
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